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Abstrak 
Peryalaran gelombang seismik pada medium anisorropi bergantung tidak 
hm1ya pada Jenis gelombang dan arah penja/arannya tetapi juga sifat e/asns 
medwmnya. lvfodel medtum ortorombik merupakan kombinasi m11ara retakan 
vertika/ ;ang ~I!JaJar sebagm simetri HTI (Hori:ontal Trm1SI·erse lsotrop;) dan 
IT/ (Vertical Tranverse Isotropy) yang dikarakterisasikan dengan ttga btdang 
simetri yang sating tegak flmts dan mempunyai 9 koefisien e/astis yar1g sating 
tidak bergantung sehingga dapat dipandang sebagai simetri yang lebih rea/istik 
dalam permasalahan seismik anisotropi. 
Telah dilakukan permodelan numerik penjalaran gelombang rejleksi 
moveout nonhtperbo!tk umuk multi azimul gelombang P pada medium ortoromhik 
dengan pendekatan crnisotropi lemah. Seccrra umum permodelan ke depmt 
menggunakmt penulusuran jejak-sinar 3-Dimensi pada medium anisorropi yang 
dikembangkan oleh Gajewski dmt Psencik. Permodelm1 ke belakang bertujuan 
menentukm1 kecepatan NMO (Vnm,J dan kecepatan horisontal (Vhor) serla 
parameter-parameter amsotropi. Pada model medium horisontal ortorombik ka-
sus satu lapis. penentuan v • ., dan Vhor untuk masing-masing azimut digunakan 
me/ode semblance analysis serta perhitungan langsung dari parameter 
anisotropinya. Penentucm parameter anisotropi untuk kasus medium berlapis 
digrmakm1 teknik yang dikembangkan oleh Grechka dan Tsvankin. 
Dart hasil permodelan numerik, aproksimasi m1isotropi /emah dapat 
menyelesaikm1 persoalan seismik anisotropi khususnya pada medium yang 
memprmyat parameter musatropi lemah sampai moderat. Kestabi/an rejleks1 
moveout nonhtperbohk gelombang P pada medium homogen anisotropi berlapis 




Setsmtc wan• propagation in anisotropic media depends not only on the 
type of the ware and tt 's direcuon of propagation, bm also on the elasuc 
propeme:, of thl! maumal. A model orthorhombic media are combination of 
parallel wrtlcal fracl/lre~ direction as HTI (Hori:omal Transverse Isotropy) am/ 
VII (Vemcal 7 ransverse /sorrop}~ s;-mmetry which characterize by three 
mutually orthogonal planes of mirror symmetry and has 9 independent stiffness 
coe/Jicte/1/S, therefore It can be referred as more realistic symmetry for anisotropy 
seismic problems. 
It has been carried out the tmmerical modelling of nonhyperbolic 
reflection mot·eout on seismic wave propagation (P-waves) for multi azimuth in 
orthorhombic media by weak anisotropic approximation. Generally, the fonvard 
modelling was computed using a 3-D anisotropic ray-tracing code developed by 
Ciajews/a and PSencik. The inversion has purpose to verify of NMO and 
horizontal velocity (1' • .,0 and V00,; respectively) and anisotropic parameters 
estimation in case hori:ontal oHhorhombic single-layer models, Vnmo and Vnor 
a:imuthally was verify by semblance analysis method. and it's directly compute of 
anisotropic parameters. Estimation of anisotropic parameters for layered media 
was performed usmg a techmque developed by Grechka and Tsvankin 
From the result of numerical modelling, the anisotropic approximation 
can be solve the amsotropic seismic problem, primarily for the media having 
weak anisotropic paranteters umil moderately. Stability of nonh).perbo!tc 
reflectton moveout (P-wave) in homogeneous anisotropic layered media depend 




Puji syukur kehadlirat Allah SWT kami panjatkan, karena berkat rahnlllt 
dan hidayah-Nya, pcnulis dapat menyelesaikan tugas akhir yang berjudul: 
PERMODELA.'I NUMERIK 
REFLEKSl MOVEOUT NONHlPERBOLlK MUL TIAZIMUT 
PA DA MEDIUM ORTOROMBlK 
Sebagai syarat wajib mempcroleh gelar sarjana strata 1 (S-1) di Jurusan Fisika 
FMIP/\ ITS. 
Pada kesempatan ini dengan setulus hati penulis ingin menyampaikan rasa 
terima kasih yang sedalam-dalamnya kepada; 
I. lbu dan Ayah tercinta, Mustiati, S.Pd dan Sumamo, Kakak kandung ter-
sayang, Aris Arif B A berkat do'a dan restu yang tulus serta selalu memberi-
kan dorongan mori l dan materiil sehingga terselesainya studi ini. 
2. Kur Habiba. S Pd atas cinta. kasih dan sayangnya yang selalu memberi doa, 
motivasi dan inspi rasi dalam mengerjakan Tugas Akhir ini. 
3. Dwa Desa Warnana, M Si selaku dosen pembimbing Tugas Akhr, yang telah 
membimbing penulis dengan penuh kesabaran dan pengertian. 
4. Dr. Triwikantoro, M.Sc selaku ketua Jurusan Fisika FMIPA ITS. 
5. Dr. Widya Utama, DEA (selaku KaLab Geofisika dan dosen penguji), Dr. 
rer-nat. Ragus J.S (selaku KaBid Geofisika), Dr. rer-nat. Makky S. Jaya, 
VII 
Seno P Sarjono, M Si, Syaefu1 Bahrie, M.Si. Eko Minarto, S.Si se1aku staf 
pengajar program studt geofisika di Jurusan Fisika FMIPA ITS 
6 Drs Edi Wi1ianto selaku dosen wa1i di Jurusan Fisika FMIPA ITS. 
7 Drs. \!loch Lainuri, M Si se1aku dosen penguji Tugas Akhir yang te1ah 
memberikan pengarahan dan kemudahan serta saran-saran kepada penu1is 
8. Se1uruh ke1uarga penulis baik di Nganjuk dan di Surabaya. 
9. Sahabat-sahabat baik penulis: M. Johan, Nonot Wahyu, Efendy (atas diskusi 
programnya). Jzza dan Wisnu R.A.(atas fasi1itas koSt yang 1engkap). 
10. Seluruh stafpengajar dan karyawan di Jumsan Fisika FMlPA ITS. 
I I Seluruh ternan Fisika angkatan '99, khususnya Geo '99: Angganantyo, S Si. 
Koko, Kresna. Andi, S.Si, Joko, dan Teman-teman (WEIP-JTS): Adhika, 
Asep, Ridho, Agus, Yossy, atas diskusi dan fasilitas browsing intemetnya 
12 Semua pihak yang turut serta membantu kelancaran pengerjaan Tugas Akhis 
ini yang tidak dapat penulis sebutkan satu persatu. 
Penu1is menyadari dalam penyusunan Tugas Akhir ini masih terdapat 
kekurangan. untuk itu penulis dengan senang hati dan besar harapan menerima 
saran, kritik dan informasi dari seluruh pembaca demi menyempumakan pe-
nu1isan selanjutnya. 
Akhir kata semoga Tugas Akhir ini bermanfaat bagi pengembangan llmu 
Fisika, khususnya llmu Geofisika. 
. . . .. . Amien . . .. 
Surabaya, Januari 2005 








KA TA PENGANTAR 
DAFTAR lSI 
DAFTAR TABEL 
DAFT AR GAM BAR 
BABJ PENDAHULUAN 
I I La tar Belakang .. 
I 2 Tujuan Penelitian 














I 4 Sistematika Penulisan . .. .................................. .. .............. ........ 3 
BAB U TI~JAUAN PUSTAKA 5 
2 l Teori Dasar Penjalaran Gelombang Pacta :Medium Anisotropi ...... 5 
2 1.1 Pcrsamaan Umum Gerak Pa11ikel Medium dan Hukum Hooke 5 
IX 
2 1 2 Persamaan Gelombang Pada Medium Anisotropi .... .. .. ... . 6 
2 2 Penjalaran Gelombang Seismik Pada Medium Ortorombik .......... 9 
2 2 I Sistem Simetri Pada Medium Ortorombik .............. .......... 9 
2 2 2 Gelombang Bidang Pada Medium Ortorombik ........ ..... .... 11 
2 2.3 Parameter Anisotropi Pada Medium Ortorombik .... .......... 14 
2 2 4 Anisotropi Lernah .. .. ..... . .. .. . ..... .... ... ........ .. .. . .. .... 17 
2 2.5 Aproksimasi Kecepatan Fase Ge1ombang P di Luar Bidang 
Simetri Pada Medium Anisotropi Lemah .. ... .... ... .. ...... .. ... . 18 
2.3 Aproksimasi Analitis Refleksi Moveout Nonhiperbolik .. ..... ...... . 19 
2.3. 1 Kecepatan Normal-Moveout (NMO) Pada Medium Ortorom-
bik ...... ....... .. ... .. .... . . . . .. .... ... .. ....... .. ...... . . . . . 20 
2.3.2 Koefisien Moveout Nonhiperbolik (NHMO) A. Pada Medi-
urn Ortorombik . . ...... . .. . .. ... .. ..... .. .... .. .... .. .............. 22 
2 3.3 Kecepatan llorisontal ...... .. .. ............... .. ........ .. .. ................ 24 
BAB ill PERMODELA ' ~UMERIK 26 
3 I Ylodel Ortorombik Satu lapis .... . 
. ................... ................. .. 30 
3.2 Model Ortorombik Tiga lapis .. .............................................. ...... 34 
BAB IV lNVERSI PER.MODELAN NUMERJK 39 
4.1 Inversi Model Ortorombik Satu lapis ....... ... .. .. ... ............ .. ... ...... . 41 
4.1. 1 Penentuan V•mo- Vhor dan fJ . .......... .. .. .. ......... .. ... ... ............. 41 
4.1.2 1nversi Penentuan Parameter Anisotropi .. .. ... . .. ............... . 43 
4.2 lnversi Model Ortorombik Tiga Lapis .......... .. ...... .................. .. 46 
~ , . ,.., : ' I .4; ., ,J .. . t 
... ~ NT Te IUtOlDel I X 
___ .... __ 
l -
.. ~-
BAB V KESIMPULA~ DAl'i SARAN 54 
5.1 Kesimpulan 
.. .. .. . . ....... . . ·····. .. ... .. . .. . .. .. . ................... . 54 
5.2 Saran .. .. .. . .. . . .. .. .... ...... .. ... . ........................................... 55 
OAFTAR PUSTAKA 56 
LAMPIRAN 59 
A KECEPATAN fASE EKSAK PADA MEDIUM ANISOTROPI 59 
B IIASIL SEMBLA~CE ANALYSIS l\1ASING-MASING AZIMUT 61 
C PENULISAN PROGRAM KESELURUHAN 66 
XI 
DAFTAR TABEL 
Tabel 2.1 Beberapa data pengukuran anisotropi pada batuan sedimen 
(Thomsen. L . 1986) . .. .. ... .... . ................................................. .. .......... 17 
Tabel 3 I Parameter-parameter dari dua model Ortorombik satu lapis 
yang digunakan untuk menentukan data sintetik. tP'. c2' . ,P>. 82' . 83' . dan 
VPO adalah parameter-parameter medium orto-rombik .. .. .. .. .. .. .. . ............. 31 
Tabel 3.2 Parameter-parameter dari model Ortorombik tiga lapis yang 
digunakan untuk menentukan data sintetik. ,p>, e2'. 8-1'. 82'. 83' . dan VPO 
adalah parameter-parameter medium onorombik ....... ... .. ..... .... .. ............ . 37 
Tabel 4. 1 Hasi l inversi refleksi moveout gelombang P kasus satu lapis 
beserta error kesalahannya terhadap analitik untuk model 1. Perhitungan 
analitik menggunakan persamaan (2.37) dan (2.46) .......... ................ . .. .. 42 
Tabel 4 2 Hasil inversi refleksi moveout gelombang P kasus satu lapis 
beserta error kesalahannya terhadap analitik untuk model 2. Perhitungan 
analitik menggunakan persamaan (2.37) dan (2.46) .. .. ...... .. . ... ........ .. ... 42 
Tabel 4 3 Hasil inversi penentuan parameter rt(¢) kasus satu lapis besena 
error kesalahannya terhadap analitik untuk model I dan 2. Perhitungan 
analitik menggunakan persamaan (2.44) ... ..... .................................... .. . 43 
Tabel 4 3 Hasil inversi pada kasus tiga lapis (ORT/ORT/ORT) besena 
kesalahan relatifnya Parameter-parameter efektif V.,.,(N), Vno.{N) dan 
rf..N) didapat dari semblance analysis (menggunakan persamaan (4.2)]. 
Seismogram sintetic ditunjukkan dalam gambar 3.8 dengan parametemya 
pada tabell2 . .. .. .. .. . . .. .. ................. .. .. .............................. ........... 49 
XII 
DAFTAR GAMBAR 
Gambar 2 I Moda Polar Amsotropi dengan 3 gelombang yang berbeda 
polarisasi dan kecepatan (Thomsen, L., 2002) ..... ..... ........ .. .... .. ............ . 
Gam bar 2.2 ~odel simetri ortorombik, yang disebabkan retakan vertikal 
pada medium horisontal bcrlapis (AI-Dajani, A, and Toks6z, N., 1999) .. 
Gam bar 2.3 Sketsa permukaan kecepatan lase gelombang badan pada me-
dium ortorombik. a,1 adalah tensor koefisien elastis yang temonnalisasi 
d d.d 1· · "k b · a,, ""' ~c., I P (1" k" I 2001) an 1 e tniSI ·an se agat svan m, ., ............... ... . 
Gam bar 2.4 Muka gelombang P da1arn medium anisotropi e = 0,034 dan o 
= 0,2 11 (garis lurus) dan o = -0,2 11 (garis putus-putus kecil). Model 
referensi isotropi ditunjukkan garis putus-putus panjang dengan Vpo = 
4529 m/s (Warnana, D D., 2003) .... ..... .............. ... ..... .. .. .. ... ..... .... .. . 
Gambar 3. 1 Diagram alir permodelan ke depan (Ray-tracing) penjalaran 
gelombang seismik refleksi multi offset - multi azimut pada medium 
ortorombik I lapis dan 3 lapis .. .... . ..... ... ........ ..... .. ............. ..... .......... . 
Gambar 3.2 Geometri gelombang seismik refleksi pada anisotropis lemah 
medium horisontal tiga lapis Raypath menembus lapisan vertikal terhadap 
bidang azimut ¢ (Tabti, H , and Rasolofosaon, P., 1998) ..... .. ......... ........ . 
Gambar 3 3 Orientasi dari azimut C~ (lintasan survey) di atas lapisan 
horisontal ortorombik satu lapis (AI-Dajani, A., and Toksoz, K , 1999) ... 
Gambar 3 4 Penulusuran sinar refleksi moveout eksak untuk azimut CMP 
o•, 30°, 45°, 60° dan 90" Parameter-parameter model diberikan dalam 
tabel 3.1 model I dan geometrinya diberikan da1am gambar 3.3 ... .... .. .... . 
Gam bar 3.5 Penelusuran sinar refleksi moveout eksak untuk azimut CMP 
0°, 30°, 45°, 60° dan 90°. Paran1cter-parameter model diberikan pada tabel 
3.1 model 2 dan geometrinya diberikan dalam gambar 3.3 ... ............ .. .... . 
Gambar 3.6 Oricntasi dari azimut CMP (lintasan survey) di at as tiga 












1.1 La tar Belakang 
BABI 
PEI'iDAHULUA. ~ 
Dalam persamaan-persamaan Fisika Yiatematika suatu tanda skalar, \ek-
tor, atau parameter tensor dari semua titik adalah kontinyu. Jika parameter-
parameter dalam persamaan ini sama di setiap daerahnya maka daerah tersebut 
dikatakan homogen Sedangkan jika parameter-parameter ini tidak sama dan ber-
gantung pada arah dari pengukuran baik secara aktual maupun konscptual maka 
daerah ini disebut anisotropi (Helbig .K, 1994). 
Winstertein ( 1990), mendefinisikan ulang anisotropi sebagai variasi satu 
atau lebih sifat material terhadap arahnya. Crampin dan Lovell (1991) 
menyimpulkan beberapa kemungkinan sumber dari anisotropi seismik, antara lain: 
I. aligned crystal 
2 direct stress-mduced anisotropy 
3 lulrologtc anisorropy 
4 stress altgned crack-induced anisorropy 
Di dalam medium anisorropi, ke(epatan seismik bergantung tidak hanya 
pada jenis gelombang dan arah penjalaran tetapi juga pada sifat elastis medium-
nya. Di lain pihak, kecepatan anisotropi juga menunjukkan keberadaan stn1ktur 
yang mempunyai variasi fenomena fisis. 
Dalam dunia eksplorasi minyak dan gas bumi, pengolahan data seismik 
untuk mencitrakan reservoir umumnya digunakan asumsi kecepatan gelombang 
isotropi Sedangkan kondisi riil dari banyak batuan mempunyai sifat anisorropi 
J..arcna tekstur mineral dan adanya rekahan skala mikro di dalamnya sehingga 
bentuk reservoir semakin kompleks dan asumsi isotropi menjadi tidak berlaJ..-u 
lagi 
Permodelan numerik seismik anisotropi dapat digunakan dalam menjem-
batani gap antara teori dengan kompleksitas pengukuran dan pengolahan data 
scismik. Secara khusus hal ini dibenarkan dalam konteks anisotropi seismik. 
Model Ortorombik (atau ortotropik) dikarakterisasi dengan tiga bidang si-
metri yang saling tegak lurus, mempunyai 9 koefisien elastis yang sating tidak 
bcrganrung. Model ortorombik merupakan kombinasi retakan vertikal sejajar (Ho-
ri:ontal Tranverse IsotropyiHTI) dengan Vertical Tranverse Jsotropy1VT1 yang 
rerdapat pada cekungan sedimentasi (Tsvankin, 2001), sehingga anisotropi orto-
rombik merupakan simetri yang lebih realistik dalam permasalahan geofisika 
(Bakulin et Al, 2000). 
1,2 Tujuan Penelitian 
Tujuan dari penelitian ini adalah unruk memahami keberadaan anisotropi 
azimutal (medium onorombik) terhadap hasil permodelan numerik penjalaran ge-
lombang seismik reneksi (gelombang-P) multi azimut. Dari permodelan numerik 
ini selanjutnya ditentukan profi l kecepatan model baik kecepatan normal-moveout 
2 
(stacking) maupun kecepatan horisontal dan parameter-parameter amsotropt 
medium onorombik 
1.3 Batasan Masalah 
Penjalaran gelombang seismik pada medium anisotropi culrup rumit dan 
kompleks, sehingga dalam melalrukan tugas akhir ini diambil asumsi-asumsi dasar 
dalam membatasi permasalahan, yaitu. 
I. Kajian tugas akhir ini dilakukan terhadap analisa kecepatan moveout 
(stacking) dan kecepatan horisontal gelombang P dari l.:urva refleksi 
moveout nonhiperbolik pada medium horisontal onorombik berlapis multi 
azimllt . 
2. Beberapa efek penting sepeni; amplitude dan peredaman gelombang tidak 
dibahas dalam tugas akhir ini. 
3. Permodelan numerik refleksi moveout nonhiperbolik pada medium 
onorombik digunakan aproksimasi anisotropi lemah dimana sudut fase 
gelombang transmisi dan refleksinya berimpit dengan sudut grupnya. 
4 Permodelan numerik menggunakan perangkat lunak Matlab versi 6.5. 
1.4 Sistematik.a Peoulisan 
Pada penelitian tugas akhir ini secara garis besar disusun dalam beberapa 
bab yang dapat dijelaskan sebagai berilrut: 
3 
BAB I Pendahuluan berisikan tentang beberapa hal yang menjadi Jatar be-
lakang. tujuan penelitian. dan batasan permasalahan yang dibahas dalam 
penelitian sena sistematika penulisan laporan. 
BAS 2 Dasar teori digunakan sebagai landasan umuk melakukan penelitian 
yang meliputi teori dasar anisotropi, penjalaran gelombang seismik pada 
medium anisotropi (onorombik) dan aproksirnasi analitis refleksi move-
out nonhiperbolik multi azimut. 
BAS 3 Permodelan numerik berisikan tentang langkah-langkah kerja yang 
dilakukan yaitu permodelan ke depan sena data-data awal yang dipakai 
dalam penelitian t1.1gas akhir ini yang digambarkan dalam bentuk 
diagram alir (FlowChart }. 
BAS 4 Inversi permodelan numerik mencakup analisa dan pembahasan dari 
hasil permodelan ke belakang yang disertai dengan tampilan data-data 
hasil penelitian berupa penen-tuan parameter anisotropi. 
BAS 5 Kesimpulan dan Saran berisi kesimpulan dari seluruh penelitian yang 
dilakukan disertai dengan saran untuk perbaikan lebih lanjut masalah 
tugas ak.hir ini. 
4 




2.1 Teori Dasa r Peojalaran Gelombang Pada Medium Anisotropi 
2.1.1 Persnmaan Umum Gerak Partikel Dalam Medium dan Rukum Hooke 
Persamaan gerak dalam hal ini melukiskan gerakan partikel-partikel medi-
um setclah ada usikan mekanis sehingga menimbulkan terjadinya ketidakseim-
bangan gaya-gaya yang bekerja pada partikel tersebut. Untuk medium heterogen 
anisotropi persamaan gelombang berasal dari penerapan huk"Um kedua ~ev,ton 
pada volume .dV dalam medium elastis kontinyu. Jika gaya luar diberikan normal 
terhadap permukaan elemen volume .dV, dalam bentuk tensor stress, r;1 maka di-
dapat (e.g Aki Richards, 1980)· 
dimana p .. densitas 
P o'u,-OT, = r. 
" l - Ji c;t ex, 
u, = vektor pergeseran (111. u2, u3) 
f, = gaya persatuan volume (/1,/2,/3) 
r., tensor stress 
(2.1) 
, . ,. 
Dari persamaan (2. I) jika medium dengan densitas p diberi gaya./{x) maka 
ada dua variabel yang belum diketahui yaitu pergeseran u dan tensor stress l'i; . 
sehingga tidak dapat diselesaikan. Oalam teori elastisitas, tegangan (stress) yang 
5 
:>o· 
bekerja pada suatu medium kontinyu akan mengakibatkan regangan (strain) 
Hukum Hooke menyatakan bahwa hubungan amara tegangan dan regangan itu 
tinier selama besar tegangan yang bekerja pada medium tidak melebihi batas 
elastis-nya 
(2.2) 
dimana c,1kl = koefisien tensor elastis dan 
ek1 , tensor strain, yang didefinisikan sebagai. 
Yz(au, + ~,, J 
fJx, ex, 
(2.3) 
2.1 .2 Persarnaan Gclornbang Pad a Medium Anisotropi 
Dengan mensubstirusi persamaan (2.2) dan (2.3) ke persamaan (2.1) dan 
melenyapkan gaya persatuan volumenya, didapat: 
(2.4) 
Persamaan (2.4) ini adalah persamaan homogen gelombang pada medium 
anisotropi. Unruk mendapatkan solusi persamaan (2.4) digunakan solusi gelom-
bang bidang harmonis (steady-state) yairu (Helbig. K, 1994): 
(2.5) 
dimana 
.r,. • slowness= V1.n1 (V = kecepatan fase) 
1~ • vektor satuan slowness 
6 
Substitusi persamaan (2 5) ke persamaan (2.4} maka menghasilkan per-
samaan Christoffel untuk kecepatan fase V dan vektor polarisasi U. yaitu 




dengan <.h = matriks Christoffel= c,.1n1n1 
(2 6) 
Karena tensor stress dan strain simetri dan dalam kesetimbangan termodinamika 
(AI<i dan Richards, 1980; Helbig. K, 1994), maka koefisien tensor elastis dapat di-
pertukarkan 
cr;"tt = cfikl = cutt = cHIJ. (2 .7) 
sehingga matriks Christoffel juga simetri (G;k = Gki), dan persamaan (2.6) dapat 
ditulis ulang ke dalam bentuk yang lebih ringkas, yaitu: 
[G,. -pVo,. }J, =0 (2.8) 
dimana ~k adalah delta Kronecker yang mempunyai sifat, 
o. ~ {I 
"' 0 
; i = k 
; i ~k 
(2.9) 
Persamaan Christoffel (2.6) atau (2.8) mempunyai tiga nilai eigen real dan positif 
(kecepatan fase V dapat bemilai kompleks). Nilai eigen dari persamaan (2.8) dapat 
dicari dengan 
det[G,.-pv>o,.) =0 (2 10) 
Pada medium isotropi, vektor polarisasi gelombang bidang masing-masing 
sejajar (untuk gclombang P) dan tegak lurus (untuk gelombang S) terhadap vcktor 
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fase ii (slowness) Kehadiran anisotropi menyebabkan polarisasi gelombang P 
(moda tercepat) dan dua gelombang S (moda yang lebih lambat) tidak hanya 
terbenruk olch orientasi vektor ii, tetapi juga koefisien elastis medium yang dihi-
tung dari matriks Christoffel, G Sehingga adanya pengaruh anisotropi ini , ge-
lombang S dipisahkan menjadi dua moda dengan kecepatan dan polarisasi yang 












Garnbar 2. 1. Moda Polar Anisotropi dengan 3 gelombang yang berbeda 
polanS3Sa ciao kecepatan (Thomsen, L., 2002). 
Pada arah tertentu kecepatan dan pernisahan gelombang S sama antara 
yang satu dengan yang lain, atau dikenal dengan "singularitas gelombang S". 
Dengan alasan tersebut di atas, pada teori gelombang anisotropi moda tercepat 
discbut "quasi P" dan dua moda yang lambat disebut "quas1 Sa dan quas1 Sz'·. 
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2.2 Penjalaran Gelombang Seismik Pada Medium Ortorombik 
2.2.1 Sistem Simetri Pada ~ledium Ortorombik 
Kontribusi dari sistem simetri medium terhadap persamaan gelombang 
(2 I) dan persamaan Christoffel (2 6) yaitu tergantung pad a tensor koefisien 
elastis c,.tt, dimana struktur medium sangat menentukan nilai matriks Christoffel 
sehingga berpengaruh pula pada ke<:epatan dan polarisasi penjalaran gelombang. 
Secara umum tensor koefisien elastis Cifkl mempunyai 3~ = 81 komponen yang 
tereduksi karena medium mempunyai sumbu dan bidang simetri. Akibat kesi-
metrian tensor stress - strain dan kesetimbangan termodinamika (persamaan 2. 7) 
mcmungkinkan pertukaran indeks i, ), k dan I sehingga dapat dipresentasikan 
dalam bentuk matriks 6 x 6 dengan hanya 21 koefisien elastis saja. Operasi ini 
biasanya diselesaikan dengan mengganti masing-masing indeks (ij dan kl) dengan 
indeks tunggal sesuai dengan "aturan Voigt": II ~ I, 22 ~ 2, 33 ~ 3, 23 ~ 4, 
l3 ~ 5 dan 12 ~ 6. Transformasi dari pasangan indeks ij tersebut ke notasi p 
dirumuskan dengan persamaan: 
P = ior +(9 - i - jXI-o,J (2.11) 
Suatu model medium anisotropi ortorombik yaitu kombinasi amara 
rctakan venikal yang sejajar sebagai simetri HTI (Horizontal Transverse Jsorropy) 
dan VTI ( Vemcal Tranverse Isotropy) yang dikarakterisasikan dengan tiga bidang 
simwi yang sating tegak lurus dan mempunyai 9 koefisien elastis yang sating 
tidak bergantung (gambar 2.2). Ortorombik dapat juga disebabkan oleh dua atau 
tiga sistem retakan yang sating tegak lurus, atau dua sistem retakan identik yang 
rnembentuk sudut tenentu antara satu sama lain, sehingga medium anisotropi 
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onorombik merupakan simetri yang lebih realistik dalam permasalahan geofisika 
(Baku! in er a!, 2000) 
Bidang Simetri 
[:s:., J:J] 
G::unb:u 2.2. Model s1mcui ortoromb•k, yang disebabkan retakan vertikal pada 
medium horisontal bcrlapis (AI-Dajani, A., and Toksoz, N., 1999). 
Dalam sistem koordinat kanesian yang diasosiasikan dengan bidang sime-
trinya, marriks tensor koefisien elastis untuk medium onorombik dapat dituliskan 
sebagai beril-:ut. 
c" c, Cu 0 0 0 
C1: Cn c.n 0 0 0 
c <ORr) _ Cn Cu c"3J 0 0 0 
IJkl - 0 0 0 c..., 0 0 
(2.12) 
0 0 0 0 C5s 0 
0 0 0 0 0 C.,; 
10 
2.2.2 Gelombang Bidang Dalam Medium Ortorombik 
Kecepatan fase r dan komponen polarisasi ve!-..-tor U dari gelomban!! 
badan yang menjalar pada medium onorombik dapat diperoleh dari persamaan 
Christoffel (2 6) dan matriks tensor koefisien elastis (persamaan 2.12) Dari 
hubungan tersebut, maka matriks Christoffel untuk medium ortorombik menjadi. 
G ' ' ' 1! = CuiiJ~ + C661li + C~sn; 
G;, = c66n.' +C:: II~ + c_..ni 
Gn = Cssni + c .. n~ + C;;ni 
G~: = (c" + c66 JIJ12 
Gn = (cu +c., p11113 
c,l =(c,l +c.w)n,n; 
(2 13) 
Jika gelombang menjalar pada salah satu bidang simetri medium, dimisal-
kan II dibatasi bidang [x, , X}]. maka matriks Christoffel elk yang melibatkan II: 
akan lenyap (lihat persamaan 2.13) dan persamaan (2.6) menjadi: 
[
c,n,' "- Cs~n; pV' 
(cu + c, )n n3 
0 
(2.14) 
Persamaan di atas dapat dipisahkan menjadi dua persamaan gerak dalam 
bidang yang sating tidak bergantung yaitu gerak gelombang dalam bidang (uP dan 
SV" dimana U2 = 0) dan gerak transversal mumi (,"SH" dimana U, = U3 = 0) 
Jika dalam penjalarannya membentuk sudut fase 8 terhadap sumbu vertikal XJ 
yaitu 111 =sin B,n3 = cosB, maka persamaan gelombang yang terpolarisasi dalam 
bidang menjadi-
I l 
~ ... .. .. 
lc11 sin · B + c~l cos· B- pJ ·. (ca- c .. )sin BcosB 
(2.15) 
sehingga kecepatan fase gelombang P dan gelombang SV yang terpolarisasi pada 
arah perambatan adalah. 
(2.16a) 
f'3v(B=o· )= J'; ; Ut ~I, UJ ~ o (2.16b) 
dan kecepatan fase untuk gelombang transversal yang terpolarisasi tegak lurus bi-
dang [Xt, XJ) dimana Ut = UJ = 0, dan u2 ~ 0 adalah: 
(2. 16d) 
Dengan cara yang sama umuk bidang simetri [x2, x3] yaitu, dengan men-
substitusikan 111 = 0 ke dalam matriks Cluistoffel (persamaan 2.13) untuk pen-
jalaran gelombang yang juga membentuk sudut fase B terhadap sumbu vertikal l'J 
yaitu 11! = sin 8, n3 = cosB maka persamaan gelombang yang terpolarisasi dalam 
bidang menjadi: 
[
c= sin: B+c .... cos: B- pV: 
(c:l +c,..)sin BcosB 
(2. 17) 
Persamaan (2.17) ini identik dengan persamaan (2.15) pada bidang [x~, XJ] jika 
klta menukar komponen polarisasi vektor U2 dengan Ut serta mengganti indeks 
koetlsien elastis I dan 2 dari tensor c,110. yaitu: 
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(2 18) 
Sehingga pada medium onorombik. umuk mendapatkan kecepatan fase masing-
masing moda polarisasi dalam bidang [x2, xJ] sebagai fungsi sudut fase terhadap 
sumbu vertikat cul,:up mensubstitusikan konstanta elastis dari persamaan kece-
patan fase yang diketahui dari bidang [x~, XJ] 
Dan kecepatan fase getombang SH adalah: 
, (B _ c66 sin' B +c~5 cos' B 
'SH ) - ~ p 
(2 19) 
Kinematika penjalaran gelombang seismik pada bidang simetri medium 
ortorombik adalah identik dengan penjalaran gelombang pada medium VTl, 
hanya penotasianya yang berbeda (Tsvankin. 2001). Hal ini disebabkan karena 
arah singularitas (titik A pada gambar 2.3) dari dua moda kecepatan fase 
gelombang geser (e.g., Crampin dan Yedlin, 1981). Kecepatan fase gelombang P 
biasanya terpisah dari dua moda kecepatan fase gelombang geser yang berbeda 
kecepatan dan arah polarisasinya yairu St (lebih cepat) dan S2 (lebih lambat). 
Diasumsikan bahwa c-14 > c51, dan kecepatan verti.kal gelombang geser St ter-
potarisasi pada arah r2 maka getombang St disebut sebagai getombang SH mumi 
pada bidang [x~, x3]. Selanjutnya gelombang St akan berubah menjadi gelombang 
SV pada bidang [r2, x3] Pada medium ortorombik, penjalaran gelombang St pada 
bidang [rt. XJ] identik dengan penjalaran gelombang SH pada medium VTI dan 
pada bidang [x2, x3] akan berubah menjadi gelombang SV. Demikian juga 
polarisasi gelombang $2 berubah dari $V pada bidang (Xt, X3) menjadi gelombang 
SH pada bidang [x2, x3]. 
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Gambar 2 3: Skctsa pcrmukaao kecepatan fase gelombang badan pada medium 
ortorombik. av ad:llah tensor koefisien elastis yang temormalisasi dan didefinisi· 
. a. • lc jp kan sebaga1 '• v " (Tsvankm, 1.. 2001). 
2.2.3 Parameter Anisot ropi Pada Medium Ortorombik 
Dalam penentuan notasi pada medium ortorombik dapat diselesaikan 
dengan mengkombinasikan konstanta-konstanta elastis medium untuk mendis-
kripsikan medan propagasi gelombang seismik (kecepatan dan amplitudo) yang 
identik dengan parameter Thomsen (1986) pada medium Vri. Digunakan salah 
satu dari 2 kecepatan fase gelombang geser yang berbeda kecepatan dan polarisa-
sinya Untuk gelombang S yang terpolarisasi pada arah r 1 (bidang [r1, r 3]) maka 




ISL• = -v p 
(2 21) 
Untuk penjalaran gelombang pada bidang (Xt. X3] dengan notasi (2) yang ditulis di 
atas (superscript) adalah sumbu pada x1 yang mempresentasikan arah garis normal 
(onogonal) terhadap bidang simetri [x1, X3) maka parameter-parameter ini dide-
finisikan . 
sl=> "' Cu -en 
2c33 
o'! ) .. (cu + c,, )' - (c33 - c,s r 
2c_,J. (c.u - c~5 ) 





Dengan cara yang sama untuk penjalaran gelombang pada bidang [x2, XJ) yaitu 
dengan mensubstitusi persamaan (2.22)- (2.24) ke dalam persamaan (2.18) maka 
parameter ini didefinisikan sebagai: 
s('l "' c~ - c ;> 
2cn 
§ (ll e {en +c .. )' - (en - c,..)' 




Dan untuk penjalaran gelombang pada bidang [xt, x2] dengan x, sebagai sumbu 
simetri maka didapatkan untuk tJ3> adalah: 
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O(l) E (ciZ +c.,.)' - (ell - C6S )' 
2c,, (c11 - c60 ) 
(2.28) 
Paramater t: mengindikasikan fraksi perbedaan antara gelombang P hori-
somal dan P venikal dan sering disebut, '·anisotropi gelombang P". Parameter y 
mengindikasikan fraksi perbedaan antara gelombang SH horisontal dan SH ,·er-
tikal. Sedangkan parameter o adalah faktor yang memberikan andil pada ketergan-
tungan ~~ pada sudut di sekitar arah sumbu vertikal, dimanaj ika o positif(o> 0), 
kccepatan fase gelombang P bertambah menjauh dari sumbu vertikal dan ber-
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Gambar 2.4: Muka gclombang P dalam medium anisotropi e = 0,034 dan o = 
0.21 1 (garis lurus) dan o = -0,211 (garis putus-putus kecil). Model referensi 
isotropi dirunjukkan garis putus·putus panjang dengan Vp0 = 4529 m/s 
(Wamana. D D .. 2003) 
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I 
Parameter-parameter tersebut di atas tidak mempunyai dimensi dan akan 
bernilai not jika mediumnya homogen isotropi atau jika materialnya mempunyai 
nilai parameter c, 5 dan y yang kecil (<< I) dapat dikatakan sebagai anisotropi 
lemah dan jika materialnya mempunyai nilai parameter c. 5 dan 1 lebih besar atau 
sama dengan I (~ I ) dapat dikatakan sebagai anisotropi kuat. 
2.2.4 Anisotropi Lemah 
Dari berbagai data observasi, hampir semua batuan sedimen bersifat ani so-
tropi dengan jangkauan lemah sampai moderat (< 0,2 meskipun penyusun mine-
ra!nya merupakan anisotropi kuat). Tabel 2. 1 menunjukkan data anisotropi untuk 
beberapa batuan sedimen dari pengukuran skala laboratorium (ultrasonik) dan 
skala lapangan (kecepatan seismik): 
Tabel 2.1. Bcbcrapa data pcngulruran anisotropi pada batuan sedimen 
(Thomsen, L., 1986) 
Sampel Kondisi Vp Vs & 5 1 p 
(rnls) (m/s) (g/cm3) 
Taylor P.w= 0 3 368 1 829 0.11 -0 .035 0.255 2.5 
Sandstones Saturasi 
Mesaverde p = 27.58 4 529 2 703 0.034 0.211 0.046 2 .52 
Mudshale MPa 
Mesaverde p = 27.58 3 794 2 074 0.189 0.204 0.175 2.56 
Clayshale MPa 
Mesaverde p = 20 3 383 2 438 0.065 0,059 0.07 1 2.35 
Shale MPa 
Shale P = O 3 048 I 490 0.255 -0,05 0.480 2.242 
Green Rivr P • O 4 167 2 432 0.040 0,010 0.030 2.31 
[ Shale 
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Berea lP=6895 4 206 2 664 0.002 0.020 0.005 2.14 
Sandstone MPa 
Timber mt p = 202 7 4 846 I 856 0.020 -0,030 0.105 2.330 
• Tufr ~1Pa 
Biotite P =O 1 4 os4 I 341 1.222 -0,388 6.12 3 05 
Crystal 
Apatite I P - O 6 340 4 389 0.097 0,586 0.079 3.218 
Crystal I I 
2.2.5 Aproksimasi Kecepatan Fase Gelombang P di Luar Bidang Simetri 
Pada Medium Anisotropi Lemah 
Aproksimasi keccpatan fase gelombang P di luar bidang simetri pada pen-
dekatan medium anisotropi lemah dijelaskan oleh Tsvankin ( 1997c) dengan me-
linicrkan persamaan eksak dari Lampiran I terhadap koefisien anisotropinya maka 
didapat: 
(2.29) 
dimana n1 adalah arah penjalaran gelombang (vel..-tor slowness atau kecepatan 
fase) Deogan meoggamikaonya ke cosinus arah dari vektor tersebut [sudut fase 
polar (B) dan azimut ( ¢)] adalah. 
n, = sm8cos¢ ; n2 = sin8sin¢; n, = cos8 
dan dengan menentukan akar kuadrat dari persamaan (2.29) maka didapatkan 
kecepatan fase eksak sebagai fungsi sudut fase polar (B) dan sudut azimut ( ¢) 
dalam bentuk koefisien & dan o yang bergantung terhadap sudut azimut, yaitu 




= em cos' ¢ ... &(11 sin 1 ¢ + t5 '' sin' ¢cos'¢ (2 32) 
Sehingga pada bidang simetri (Xi, X)], tJ..¢~ 0°) = 02), dan&(¢= 0) = c1); 
sedangkan pada bidang [h XJ], tJ..¢ = 90") ~ J-1>, dan&(¢ = 90"} = tf ll. 
2.3 Aproksimasi Analitis Refleksi Moveout l'onhiperbolik 
Dalam pengolahan data seismik refleksi yang konvensional, refleksi move-
out pada common-midpoint (CMP) gather umumnya didekati dengan meng-
gunakan persamaan hiperbolik: 
(2.33) 
dimana 1 adalah waktu tempuh gelombang refleksi (TWT) dari sumber ke pene-
rima pada offset x, 10 adalah waktu tempuh TWf pada offset nol, dan V"""' adalah 
kecepatan normal-moveout (stacking). 
Persamaaan (2.33) hanya dapat dengan tepat digunakan untuk lapisan ho-
mogen isotropis (atau anisotropis eliptikal). Keberadaan anisotropi menyebabkan 
bcrtambahnya deviasi dari kurva moveout menjadi nonhiperbolik dan pada 
bentangan pendek (x,...J: s l) kecepatannya tidak sama dengan kecepatan VR1rs-
nya. Walaupun untuk Verlical Transverse Isotropy (VTI) persamaan moveout hi-
perbolik untuk gelombang P biasanya cukup akurat untuk bentangan panjang 
(x,.,a./= ~ 2) (Tsvankin dan Thomsen, 1994). 
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Persamaan moveout nonhiperbolik pada bentangan panjang dapat dijelas-
kan dengan persamaan kuanik (orde-empat) dari ekspansi deret Taylor (Taner dan 
Koehler. 1969)· 
(2 34) 
dimana A2 = 111'2. ,. .. dan A, adalah koefisien moveout kuanik. Pengaruh dari 
bentuk x'. persamaan kuanik (2.34) menjadi tidak konvergen seiring dengan 
bertambahnya offset dan dapat diganti dengan persamaan moveout nonhiperbolik 
yang lebih akurat (Tsvankin dan Thomsen, 1994): 
, , , A~xJ. 
r· = t,; .,. A.x · + • 
• I + Ax· 
(2.35) 
dimana A .. AJ( Ill '\,.,, - 1/J ~nmo): rhor adalah kecepatan horisontal 
2.3.1 Kecepatan Normal-moveout (NMO) Pada Medium Ortorombik 
Koefisien moveout 1.-uadratik A 2 (a tau kecepatan NMO) pada medium 
anisotropi satu lapis diperkenalkan oleh Grechka dan Tsvankin (1998) untuk pen-
jalaran moda gelombang mumi (non-converted) dan medium anisotropi kuat seba-
gai model elipsoid, yaitu: 
(2.36) 
dimana tanda ( 1) dan (2) di bagian atas menunjukkan arab sepanjang bidang ver-
tikal [x2, X"l] dan [x1, x3]. ¢ adalah sudut azimut yang dibentuk oleh lintasan CM:P 
pengul.-uran terhadap salah satu bidang vertikal (yaitu bidang [x1 , x3]). A/'") adalah 
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bemuk koefisien kuadratik yang memuat pengaruh anisotropi di luar bidang 
simetri 
Untuk medium anisotropi azimutal deogan sumbu simetri horisontal (anta-
ra lain, HTI. onorombik dan monoklinik), A21' 1 ~ 0 dan persamaan (2.36) tercduk-
si menjadi· 
(2.37) 
dimana untuk penjalaran gelombang P dalam medium ortorombik, kedua kece-
patan NMO elipsoid (bidang [x2, x3} dan [x~, x31) yang dinyatakan dalam bentuk 
parameter anisotropi, diberikan: 
,. : - _ l_ -11' (1 ') .<(l) \ d 




Pada medium anisotropi azirnutal kasus N lapis, kecepatan NMO efektif, 
l' • .w(i) dihitung dari nilai kecepatan intervalnya [persamaan (2.37)) menggunakan 
persamaan Dix, yaitu. 
(2.39) 
2.3.2 Koefisien l\loveout Nonhiperbolik (NB.MO) A~ Pada Medium 
Ortorombik 
Untuk memperoleh koefisien Nlil.V10, dinyatakan waktu tempuh TWT 
(Two-w'"O' traveltlml!) moda murni gelombang terefleksi dari ekspansi deret Taylor 
ganda di sekitar offset nol (yaitu, [X!. x2] dalam koordinat Canesian). Dengan 
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menggunakan hubungan orde rendah dari kuadrat TWT, maka koefisien kuartik 
A. untuk semua moda mumi gelombang refleksi pada lapisan homogen anisotropi 
dapat ditentukan, yaitu 
(2.40} 
dimana A}'> dan AP> adalah komponen koefisien kuartik sepanjang bidang ver-
tikal (dalam koordinat Cartesian, [x2, x3] dan [x~. x3]). A}x>, A}'.11 dan A/t'll adalah 
komponen di luar bidang simetri yang memuat semua pengaruh anisotropi dari 
bidang simetri venikal. 
Untuk kasus pcnjalaran gelombang P pada medium onorombik satu lapis 






{I / "1) ' (1 / <'' ) (1 / '1' ) 
- - (t + 2o'1'Xt· 2o' '') - + (2(1 + o<1'Xt + r(l))+ o<'•) ::- . /0' /Il l/ ('' / {1' 
(2 42c) 
Analogi yang sama untuk kasus VTl, persamaan (2.42a- c) dapat disederhanakan 
dengan asumsi bahwa kecepatan vertikal dua moda gelombang geser (Vsm dan 
Vs02l adalah nol, maka didapatkan: 
dimana 
2 { I) A(l) - - TJ 
• - ,•v• · 0 l'lm().1 





Sehingga parameter 'I di luar bidang simetri (a=1mu1hally anisotropy) didekati 
dengan persamaan (Alkalifah dan Tsvankin, 1995): 
(¢): &(tP) - 6(¢) 
" 1- 26(¢) 
(2.44) 
l:ntuk penjalaran gelombang geser moda cepat (St) dan moda yang lebih lambat 
(S2). pcrsamaan (2 40) tereduksi menjadi · 
(2 4Sa) 
(2.45b) 
2.3.3 K~ccpatnn Horisontal 
Untuk memperoleh harga A dari persamaan NHMO (2.35), maka harus 
dicari pula ketergantungan azimutal dari kecepatan grup horisontal (Vhor) yang 
mengomrol aproksimasi refleksi moveout untuk bentangan panjang. Kecepatan 
horisontal untuk penjalaran gelombang P pada medium onorombik diberikan 
dalam bentuk parameter mediumnya, yaitu: 
dimana " Ei - = 
& (I) - £"' 
l + 2& :) 
(2.46) 
, dan 
Dan untuk kasus N lapis. kecepatan horisontal efektifnya didefinisikan sebagai: 
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(2 47) 
dimana ,f·'\¢> efektif diberikan 





Dalam bab ini dijelaskan hasil permodelan numerik (permodelan ke de· 
pan) dari refleksi moveout gelombang P dalam medium ortorombik yang di 
desain untuk menguji keakuratan persamaan analitis moveout nonhiperbolik 
(2.33) untuk kasus medium ortorombik I lapis dan 3 lapis. Waktu tempuh eksak 
gelombang scismik dihitung menggunakan penelusuran jejak sinar (Ray-/racing) 
pada medium anisotropi 3 Dimcnsi (Gajewski dan PsenCik, 1987) dengan asumsi 
bahwa bidang simetri medium anisotropi merupakan sistem koordinat Cartesian. 
Bagian terpenting dalam tugas akhir ini adalah penggunaan aproksimasi 
anisotropi lemah dimana persamaan eksak kecepatan fase sebagai fungsi sudut 
fase (8} dan sudut azimut (f) dapat dicari langsung dari persamaan (2.30} 
Perhitungan akan lebih kompleks ketika dalam pengukuran yang didapat adalah 
kecepatan grup sebagai fungsi kecepatan fasenya. Oleh karena itu penulis meng· 
gunakan aproksimasi ansiotropis lemah dengan mengasumsikan bahwa sudut fase 
untuk propagasi gelombang seismik baik transmisi maupun refleksi berhimpit 
dengan sudut fase (8} "' sudut grup ((>1), sehingga kecepatan fase V(8}"' kecepatan 
grupnya V( ~) . Hal ini dibenarkan dalam kasus seismik anisotropi gelombang 
refleksi (Warnana, D. D., 2003). 
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Adapun algoritma dari perhitungan untuk problema permodelan ke depan 




Dari pcrs (2.30) 
didapat l P< 8, I! 
lapisan I 
( Stan ) 
Input· x. dan; 




............ l .... 
Dari pcrs (2.30) 
didapat l j.( B, ¢) 
lapisan 2 &3 
going waves (transmisi 
lapisan 2 dan 3) 
tidak 
G:~mbar 3. I Dilgram ahr permodclan kc depan (Ray-tracmg) penjalamn 
gclombang s~i smik refleksi multi offset - multi azimut pada medium 
ortorombik I lapis dan 3 lapis. 
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Diberikan data masukan berupa konfigurasi jarak (offset) pasangan 
sumber - penerima untuk setiap sudut azimut pengukuran, kedalaman masing-
masing lapisan. parameter-parameter (yairu. kecepatan vertikal gelombang P, I' PO 
dan parameter-parameter anisotropi tP1, 9 11, tP1, lf21• dand31 dari masing-masing 
bidang simetri, yaitu [x1, x3) dan [x1, x2)) medium ortorombik tentunya untuk 
kasus satu lapis dan tiga lapis 
Untuk kasus medium ortorombik horisontal satu lapis, dapat dihitung lang-
sung sudut fase gelombang refleksi dari kombinasi hukum Snellius dan teorema 
Pythagoras (pengaruh kesimetrian sudut datang dan sudut pantul gelombang). 
Sehingga kecepatan fase eksak gelombang P untuk masing-masing azimut dapat 
ditentukan langsung dan harga waktu tempuh gelombang refleksinya. Perhitung-
an kecepatan fase eksak gclombang P yang merambat dalam medium homogen 
anisotropi sebagai fungsi sudut fase dan azimut yang nilainya berganrung pada 
parameter-parameter anisotropi digunakan persamaan (2.30). Dilain pihak, unruk 
permasalahan seismik isotropi, parameter-parameter anisotropi [~¢) dan e(¢)) 
adalah berharga nol (0) sehingga kecepatan fase eksak adalah kecepatan vertikal 
sebagai fungsi sudut fase dari gelombang itu sendiri. 
Sedangkan untuk permasalahan ortorombik tiga lapis. dimana geometri ge-
lombang kompresi yang tertransmisi pada medium anisotropi/anisotropi menjadi 
lebih rumit jika dibandingkan dengan geometri gelombang transmisi medium 
isotropi/isotropi maka diperlukan perhitungan sudut fase gelombang transmisi 
lapisan kedua dan ketiga sebagai fungsi azimut dan kecepatan fase lapisan 
penama dan kcduanya dengan menggunakan persamaan ~.:uartik [persamaan 
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(3.3)] Diperlukan terkaan awal untuk sudut fase gelombang datang (B.) supaya 
dapat menentukan sudut fase gelombang transmisi ( B,) (lapisan kedua dan ketiga) 
sehingga didapat pula harga kecepatan fase lapisan pertama, kedua dan ketiga 
scbagai fungsi sudut azimut dan sudut fase gelombang datang Untuk medium 
homogen horisontal berlapis. sinar seismik yang mengenai retlektor (baik 
reflektor Ia pi san kedua maupun ketiga) harus tepat pada Y, jarak offset (x) supaya 
raypath gelombang terefleksi tepat pada receiver seperti ditunjukkan pada gambar 
3.2 di bawah ini 
... 











. / : 
. 
• 
Garnbar 3.2 G~ometri gelornbang seisrnik retleksi pada anisotropis lcmah 
mcd•um honsontal tiga lapis Raypath mencmbus lapisan vcrtikal terhadap 
b1d:mg nz1mut ¢ (Tabti, H., and Rasolofosaon, P .. I 998). 
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Dari waktu tempuh gelombang transmisi down-going One-Way Trm:e/ome 
(OWT) >·ang menembus lapisan kedua dan ketiga dan perhitungan 2 kali untuk 
gelombang refleksinya (pengaruh kesimetrian bidang) maka didapatkan waktu 
tempuh (TWT) untuk masing-masing pasangan sumber - penerima dari masing-
masing sudut azimut 
3.1 :vfodel Onorombik Satu lapis 
Azimut CMP 
(Lintasan Survey) 
Model Anisotropis Azimutal 
Garnbar 3.3: OrientaSJ dan azimut CMP (lintasan SUNey) di alas lap1san 
horisontal ortorombik satu lapis (Al-Dajani, A., and Toksoz, N., 1999). 
Untuk mempelajari refleksi moveout nonhiperbol ik pada medium orto-
rombik saw lapi; yang bergantung pada kuadran azimut pengukuran, cukup 
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dengan menghadirkan dua bidang simetri yang onogonal (yaitu, bidang [xt, XJ) 
atau [xt. xl)). Dengan asumsi bidang simetri sesuai dengan sistem koordinat 
Cartesian (gambar 33) 
Dalam permodelan ke depan (ray-tracing) ini dimisalkan satu lapisan datar 
horisontal onorombik dengan 2 model yang berbeda parameter !isis sepeni pada 
tabel 3 I. 
Tnbel 3.1. Parameter-parameter dari dua model Ortorombik saru lapis yang 
digun:tkan unruk menentukan data sintetik til, t'1, J ll, d-'1, .511• dan VPO adalah 
paramcter-p:trameter medium ortorombik. 
Paramtter Model l Model2 
t" 0.05 03 
a•> -0. I 5 0.1 
e-2) 0.2 -0.05 
J2) 0.1 -0.2 
d)) 0.0 0.1 
VPO (km/s) 2.0 2.5 
: (km) 1.5 1.5 
Hasil aproksimasi perhitungan waktu tempuh penjalaran gelombang 
refleksi moveout nonhiperbolik umuk masing-masing model dipaparkan pada 
gambar 3.4 untuk model I dan gambar 3.5 untuk model 2 dengan geometri 







Kurva Refleksi Moveout Nonhiperbolik 
........ ~zrn = 0 der I 
-- azm;30der 
- · · a.zm=45der 
, .... azm;60der 
- azm=90der I 
2·5o~--""""o"'.s--------:-, '=.s----:2:-------:'2.'=s----!3 
Offset (km) 
Gambar 3.4: Pcoulusuran sinar refleksi moveout eksak unruk azimut CJYfP o•, 
30°, 45°, 60° dan 90°. Parameter-parameter model diberikan daJam tabel 3.1 
model! dan seometrinya diberikan dalam gambar 3.3. 
Penjalaran gelombang refleksi (moveout) dalarn lapisan anisotropi akan 
terjadi distorsi dimana kurva t(:c) menjadi nonhiperbolik pada bentangan panjang 
(lihat gambar 3.4 dan 3.5) dengao model ortorornbik azimutal satu lapis horisontal 
sepeni gambar 3.3 dan parameter fisis sepeni pada tabel 3.1. Hal ini berakibat 
nantinya dalam usaha mencocokkan hubungao antara offset - waktu menggunakan 
kecepatan mumi medium isotropi terjadi mis-stacking pada titik refleksi dan 
dis10rsi pada penampang seismiknya. Akibat lainnya adalah mis-tie pada konversi 
waktu ke kedalaman karena kecepatan NMO pada medium anisotropi tidak sama 
dengan kecepatan vertikalnya 
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Dalam penerapan di akusisi seismik 30, adanya perbedaan penjalaran 
wak'tu refleksi terhadap azimut dapat memberikan hipotesa awal bahwa lapisan 
reflektor tersebut merupakan medium onorombik, tentunya untuk kasus lapisan 
horizontal 
~ 
Kurva Refleksi Moveout Nonhiperbolik 
0.5 - - -------.------ -
•·••·••· azm • 0 der 
-- azm-=30der 
-·· azm=45der 
• • • • azm = 60 der 
- azm::: 90der 
j ~-----..... ..,.~tJ~nn;s.~fJ;!; .... ···1§·:..~--~--~~~':':"'--~ 90° 
> . ···~- !':"" :..- :,:,:... .. 
''•·, .... •-. •• • • T I ..  ,:-..._ .... ..... :::---···· ... ..... .. 15 ······ .......... .... •••• ~ ' . '" ·- ..  ~:..: .. -- . .::·--·~- - --
2-0 05 1.5 
Offset {km) 
2 
··•·• .... ..... .... ..... . .. "···~:·~.. ··~~-~~i.~ 
2.5 3 
Gambar 3.5 Penelusuran sinar refleksi moveout eksak unruk azimut CMP OQ, 
300, -15•, 60• dan 90•. Parameter·panuneter model diberikan pada tabel 3. I 
model 2 dan geomctrinya dibcnkan dalarn garnbar 3.3. 
Keberadaan medium ortorombik membawa implikasi penjalaran waktu 
tempuh yang berbeda terhadap sudut azimutnya. Hal ini disebabkan karena per-
bedaan harga parameter anisotropis (e dan 0) yang bergantung terhadap sudut azi-
mutnya. Sehingga kecepatan fase eksak gelombang P juga berbeda untuk masing-
masing sudut azimut. Seiring dengan bertambahnya jarak offset. maka distorsi 
kurva waktu tempuh dari masing-masing sudut azimut semakin besar. 





~ z, c 
0: 
" 1l ~ z~ 
x, 
Gambar 3.6. Orient:ISt dari azimut CMP (lintasan survey) di atas tiga lapisan 
horisontal medium ortorombik yang digunakan untuk men-dapatkan data 
sintctik unruk gamb:lr 3.8 (AI·Dajani, A., and Toksoz, ~-. 1999). 
Dalam kasus bidang antarmuka anisotropifanisotropi, parameter sinar (p0 ) 
tidak dapat ditentukan langsung dari sudut datang, karena secara umum sudut 
gnJp dan sudut fase tidak sama. Pada bagian ini, formulasi dasar yang ber-
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hubungan dengan sudut datang gelombang transmisi dan refleksi khususnya untuk 
gelombang P diperoleh menggunakan asumsi anisotropi lemah. 
Pada gambar 3.7 di bawah ini, akan dijelaskan terlebih dahulu secara 
geometri penerapan hukum Snellius pada medium anisotropilanisotropi yang 
menyebabkan parameter sinar Po tidak dapat ditentukan langsung. 
; 
.\{~dium 
d.ttang \ ~ I • .\ 
/(.\', \ :I 1\J 
Bidang 





Gambar 37 llustrasi sudut sinar untuk sinar datang, tranmisi dan refleksi pada 
medium amsotropi yang terpisah oleh bidang planar horisontal menggunakan 
permukaan phase-slowness (Slawinski, M.A .. 1996). 
Diasumsikan dua medium anisotropi dipisahkan oleh bidang planar 
(antarmuka horisontal), dimana masing-masing medium mempunyai permukaan 
JS 
phase-slowness fix, y, :) = a untuk medium atas dan g(x, y, z) = b untuk medium 
di bawahnya Karena sudut datang, sudut transmisi dan sudut refleksi harus dalam 
satu bidang, maka penulis membuat dalam bidang xz. Dari gambar di atas terlihat 
bah\\a sudut sinar datang (~). tranmisi (B,) dan refleksi (8,) tidak sama dengan 
sudut fase datang (M), uansmisi (0) dan refleksi (N}. 
Jika medium datang adalah anisotropis dengan asumsi sudut fasc dan 
sudut grup berimpitan (wt>ak anisotropy) maka komponen horisontal slowness 
gelombang P sebagai fungsi sudut fase dan sudut azimut dapat dihitung dengan 
mcngetahui sudut datangnya, yaitu: 
dimana 
(e -~) _ sine, _ (B .~,) Po •'~' - Vp(B,¢) - p , •'~' 
B. • sudut datang yang diukur dari garis nomJa!, 
v p( e, fJ = kecepatan azimutal medium anisotropis sinar datang 
po( 8, fJ = p~ 8, fJ parameter sinar azimutallapisan ke-i 
(3.1) 
Jika radius permukaan slowness medium anisotropi pada salah saru bidang 
simeui (yaitu, [x~, x3]) sebagai fungsi pasanagan sumber - penerima i didefinisi-
kan r ,(B) = 1/Vp,(B), dimana Vp,(B) adalab kecepatan fase gelombang kompresi pa-
da bidang simetri, dengan menggunakan bubungan kordinat polar dan kordinat 
kartesian maka komponen horisontal slowness pada sudut fase e yang terpisah ja-
rak offset pasangan sumber- penerima x, adalah: 
x( 8)= r( B) Sin e (3.2) 
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Dengan memasukkan persamaan (3.1) ke persamaan (3.2) dan dengan 
mengganti r p(O, ¢) sesuai persamaan (2.30) akan didapatkan hubungan per-
samaan quartik gelombang transmisi medium anisotropi/anisotropi yaitu: 
sin{)+ p (B. ¢>Vn = 0 (33) 
Dari persamaan (3.3) dapat dihitung sudut fase tranmisinya (8,) unruk 
gelombang P. 
Dalam permodelan ke depan untuk kasus N-lapis, dibuat model onorom-
bik azimutal tiga lapis horisontal dengan parameter fisis di tunjukkan pada tabel 
3.2 dan hasil perhitungan kurva waktu tempuh gelombang refleksi nonhiperbolik 
untuk azimut o•, 30°, 45°, 60° dan 90° diberik:an dalam gambar 3.8. 
Tabel 3.2: Parameter-parameter dari model Ortorombik tiga lapis yang di-
gunakan untuk menentuk:ln data si.otetik. ; n, ,P>, J ll, 8'>, 63>, dan VPO adalah 
parameter-parameter medium o11orombik 
-· )1odel3 
Parameter Lapisan 1 Lapisan 2 Lapisan 3 
&'' 0.2 -0.05 -0.1 
a'' 0 IS -0.1 -0.2 
tP> 0 25 -0.1 0. I 
,p> 0.05 -0.2 -0. I 
s-3> 0.1 -0.1 0.05 
r ·~"~, (km/s) 2.0 3.0 40 
: (km) 0 5 1.25 2.0 
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Pada bab sebelumnya, solusi dari permasalahan permodelan ke depan 
telah dibangun dan diverifikasikan Oari permodelan ini, dengan seluruh para-
meter yang diketahui memberikan perhitungan sebagai konsekuensi fisika yang 
diharapkan Dalam ilmu geofisika, seorang geofisikawan sering kali dihadapkan 
dcngan problema penentuan karakteristik medium dari data observasi. Hal ini 
disebut permasalahan inversi. Pada bab ini akan dibahas solusi inversi refleksi 
moveout nonhiperbolik gelombang P pada medium ortorombik, yaitu dengan 
semblance analysis moveout nonhiperbolik 2 dimensi yang diusulkan oleh 
Grechka dan Tsvankin (1999a), Alkalifah (1997b). 
Adapun tujuan semblance analysis moveout nonhiperbolik 2 dimensi, 
yaitu untuk memperoleh nilai kecepatan normal-moveout V"""' dan kecepatan 
horisontal V...,. dari kurva moveout nonhiperbolik. 
Waktu tempuh relleksi moveout nonhiperbolik gelombang P kasus satu 
lapis baik pada salah satu bidang simetri ataupun di luar bidang simetri medium 
ortorombik dapat dinyatakan dalam kecepatan normal-moveout dari relld .. 1or 
horisontal [V., • • v .... ( 0)] dan kecepatan horisontal (V~ro,(¢)), yaitu: 
(4.1) 
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Persamaan (4 2) di atas didesain untuk refleksi moveout offset bentangan 
panjang tak terbatas (x ~ .:c) Grechka dan Tsvankin ( 1998a) mengajukan penam· 
bahan koefisien C- 1.2 di depan ~i.,.l(¢)i untuk offset bentangan menengah (x/: 
"' 2), yairu dengan range I 5: < x < 2.5: sebagai basil empirik bahwa dengan 
penambahan koefisien tersebut keakurasian terhadap waktu tempuh eksak 
bertambah, sehingga persamaan ( 4.1) menjadi: 
' 
. ~ x· 
r (") - t • ... --.;:..-
'1' - 0 ~-,;,.,(¢) (4.2) 
dengan C • 1.2 
Untuk kasus banyak lapis, penulis menggunakan metode inversi yang 
diusulkan oleh Tsvankin dan Thomsen (1995), Grechka dan Tsvankin (1998) 
dengan pendekatan deret taylor untuk mendapatkan parameter yang telah 
tereduksi yaitu ''anel/ipticity" . 
4.1 Jnveni Model Ortorombik Satu lapis 
4.1.1 Penentuan V,.,.., - VA.,. dan 11 
Strategi dari analisa pencocokan kurva (semblance analysis) untuk me-
nenrukan Vnmo dan V.,., pad a medium ortorombik kasus satu lapis, yaitu dengan 
memberikan nilai terkaan awal (initial guest) dari Vr.rno - V~~o, yang bervariasi dan 
first-break time Uu) tetap umuk masing-masing sudut azimut CMP menggunakan 
persarnaan (4 2) Scanning terhadap kedua kecepatan V"""' dan V~~o, (gambar 4.1) 
sebagai fungsi azimut akan diambil nilai selisih waktu tempuh minimum tlr.,,. 
(dalam s) dari harga waktu tempuh perhitungan t(x).,k terhadap observasi 
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gelombang refleksi moveout nonbipebolik basil permodelan ke depan l(x).>l>, 
sebagai ~)'11/hellc seimogrcm1. Sebingga didapatkan basil nilai inversi dari 1'rmo dan 
1'...,, untuk masing-masing sudut azimut CMP. Di bawab ini contob analisa 
pencocokan kurva untuk menentukan I'•- dan v..., model I untuk azimut C).IP o• 
dari kurva refleksi moveout nonhiperbolik seperti pada gambar 3.4 yang disajikan 
dalam bentuk gambar 4 I. Dan basil analisa pencocokan kurva untuk kasus satu 
lapis model I dan 2 multi azimut secara lengkap ditunjukkan dalam Lampiran B 
I .8 
Vnmo (kmls) 
~.::::=2=2--~2.~.4--~2~»--~2fis----~J. ~v.~~-·~ J~?::::J:.4~ ~ . J 
... ' ..... ····· ·~· · · · · ... . ·r ........... 1 
• .. .. ; .... . . . :.. . ' ............ .... ":-'! 
-3~07. ' ....... ...... . 
.......... , .... o.~ .. : ... 
Gambar 4 I· Kontur basil ~semblance analysis" model I untuk azimut CMP 0". 
Kurva refleksi moveout deogan parameter-parameter yaog sama dituojukkan 
pada gambar 3 4: 10 • 1.5 s, V _ = 2.19 km/s, dan v..,. = 2.4 km/s. 
Hasil scanning selisih waktu tempuh minimum berhenti pada V.mo = 2 2 
km/s dan v •• , = 2.36 km/s. Hasil inversi di atas (V.mo dan Vho,) merupakan nilai 
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efektif dan kesalahan relatifnya terhadap perhitungan ana!itik dengan error yang 
bagus yaitu 0.41% dan 0 27% 
Dengan menggunakan pencocokan 1..-urva yang lebih akurat didapat harga 
rn..., dan l'~~o. dari masing-masing sudut azimut (dari hubungan persamaan 4.2) 
yang terlihat pada tabel 4.1 untuk model I dan 4.2 untuk model 2 untuk sebagai 
berikut ini . 
MODELl: 
Tabel 4. 1: llasil invcrsi rcflcksi moveout gelombang P kasus satu lapis beserta 
error kesalahann~ a tcrhadap analitik untuk model I. Perhitungan analitik 
menggunakan pcrsamnan (2.37) dan (2.46). 
Azimut Ynmo (knv's) Vhor (km/s) 
analitik inversi eror(%) analitik inversi eror(%) 
0 2.19 1 2.200 0.4 1 2.366 2.360 0.27 
30 2.074 2.070 0.17 2.351 2.370 0.82 
45 1.949 1.950 O.o3 2.302 2.300 0.10 
60 I 1.817 1.820 0.19 2.219 2.220 0.04 
90 1.673 1.670 0.18 2.098 2.100 0.1 1 
MODEL2: 
Tabel 4 2. Hasil inversi refleksi moveout gelombang P kasus satu lapis besert.l 
error kesalahannya terbadap analitik untuk model 2. Perhitungan analitik 
meoggunakan persamaan (2.37) dan (2A6). 
Azimut Vnmo (km/s) Vhor(km/s) 
analitik inversi eror(%) analitik I inversi I eror(%) I 
I 0 1.936 1.940 0.18 2.372 2.370 0.07 
I 
30 2.165 2.160 0.23 2.476 2.480 0. 14 
45 2.372 2.370 0.07 2.652 2.650 0.06 
60 2 562 2.560 0.07 2.885 2.880 0.16 
--
I 90 I 2 739 2.740 0.05 
3.162 3 160 0.07 
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Dengan menggunakan persamaan (2.44), maka metode inversi untuk 
menentukan parameter rf.fl dapat dicari dengan mengunakan persamaan 
(Aikhalifah dan Tsvankin, 1995): 
I ( ~ ;;,_(<6) ) 
r!(;)"' 2 v.;,.(¢) I (4.3) 
Dan hasil perhitungan pada kasus medium horisontal onorombik kasus satu lapis 
model I dan 2 benurut-turut ditunjukkan di label 4 .3 di bawah ini. 
Tabcl-1.3: Hasil invcrsi p~nentuan parameter rl.fl kasus satu lapis besena error 
kcsalahannya terhadap analitik untuk model I dan 2. Pcrbitungan analitik 
mcnggu nakan pcrsamaan (2 .-I-I). 
Modell Model2 
Azimut tl TJ 
analitik inversi eror(abs) analitik inversi eror(abs) 
0 0.083 0.075 0.008 0.250 0.246 0.004 
30 0.142 0.155 0.013 0.154 0.159 0.005 
45 0.197 0.195 0.002 0.125 0.125 0.000 
60 0.246 0.244 0.002 0.134 0.133 0 .001 
90 0.286 0.291 0.005 0.167 0.165 0.002 
4.2.2 lnversi Peneotuan Parameter Anisotropi 
Dari hasil inversi penentuan V"""' - Vh<>' di atas dan dengan mengetahui 
kecepatan venikal gelombang p u:'ll) sena parameter-parameter anisotropinya 
(label 3.1 model I dan 2). maka dapat dihitung parameter anisotropi medium hori-
sontal onorombik kasus satu lapis untuk masing-masing azimut . Data parameter-
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parameter tersebut diambil dari hasil riset laboratorium AI Dajani, A .. dan M. Nati 
T okses ( 1999) 
Parameter & dan 0 di dalam bidang simetri (11>, c11, 011 dan 82~ dan di 
luar bidang simetnlazimutal [£(¢) dan ~¢)) medium horisontal onorombik satu 
lapis model I dan 2 dapat dihitung langsung dengan menggunakan persamaan, 




Hasil dari inversi ini , (gambar 4.2) untuk model I dan 2 dengan 
menggunakan aproksimasi anisotropi lemah secara umum cukup bagus dan 
mendekati sama untuk penentuan parameter anisotropi secara analitik dari modeL 
Variasi kecepatan >IMO dan horisontal terhadap sudut azimut pada medium 
horisontal ortorombik kasus satu lapis membawa implikasi terhadap harga 
parameter anisotropi yang bervariasi pula. Semakin besar kontras harga kedua 
kecepatan (V.- dan F~~or) terhadap kedua bidang simetri onogonal dari medium 
ortorombik (yaitu, [x~, XJ] dan (x2, XJ]), maka kontras parameter anisorropi o dan & 
juga semakin besar. 
Pada model I, terlihat bahwa pada bentangan panjang (xl= .., 2) v • ..., dan 
I· •• , mempunyai variasi yang semakin bertambah mengecil dari sudut azimut o• 
mcnuju 90'' (lihat tabel 4.1) sehiogga parameter anisotropi o dan & yang 
mengontrol kedua kecepatan (I~ ... dan I i,0,) tersebut berturut-turut juga scm akin 
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mengecil Kontras dengan model I ditunjukkan oleh model 2 seperti ditunjukkan 
dalam tabel4.2. 
I Estimasi Parameter Anisotropi Model1 (Vp o = 2.0 kmls) 
I 0 25 -0 2 t I ~ '" • 0.15 
0 0.1 " ~I .!:!! c: 0.05 D 0 <( • I! 0 1- - I: ::1 ~o • 60 
-0 05 ~ 90 
I& -0.1 " I 
-0.15 
-0.2 : ........ .. ·· ······-···· .............................................. . ......................... 
Sudut Azimut (derajat) I 
-
1: Penentuan Parameter Anisotropi Model2 (VpO = 2.5 kmls) --· ····-·· ~·-·----··-·-·-··---·----.... 
0.3 
·a 
e 02 ~ 0 
"' 
ll oo 






6 30 0 60 90 ~I e ::j ., 0 0. 
..... ---·--····· . . ··-·-·-·-······· ..... ....... _, .......... I 
-0.3 
Sudut Azimut (derajat) 
Gambar 4.2: Hasi l invcrst pcrhttungan parameter anisotropi kasus satu lapis besena 
kesalahan relatifnya terhadap model (tabel I untuk model I dan 2 untuk model 2 (di 
dalam bidang stmcui)J . Pcrhitungan analitik parameter anisotropi azimutal 
mcngguMkan persamaan (2 .31) dan (2.32) JKetcrangan: 0 & 6 = 5 & s hasi l 
mversi. - & .~ • t5 & s hasi l perhitungan ann.l itikJ 
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Sebagai implikasi dari penentuan parameter anisotropi medium ono-
rombik, selanjutnya dapat ditentukan pula nilai koefisien elastis-nya Dalam 
penelitian ioi, penulis \ebih menekankan pada analisa penjalaran waktu retleksi 
gelombang P saja, sehingga 9 koefisien elastis medium onorombik tidak dapat di-
ekstraks secara sempuma. Untuk dapal mengekstrak 9 koefisien elastik dari medi-
um onorombik secara lengkap diperlukan data geologi berupa jenis batuan (yaitu, 
densitas batuan (p)] dan kecepatan vertikal gelombang S (Vso) yang ber-pengaruh 
pada nilai koefisien elastis c1, (persamaan (2. 21 )) untuk mendapatkan parameter 
anisotropi 1 yang juga berpengaruh pada koefisien elastis C6Q {persamaan 2.27)]. 
4.2 Tnversi Model Ortorombik Tiga lapis 
Dalam inversi penjalaran waktu refleksi gelombang P pada medium 
horisontal onorombik multiazimut kasus tiga lapis ini. penulis menggunakan 
metode pengupasan-lapisan (layer-stripping) baik secara vertikal (lapisan) 
maupun horisontal (azimutal) yang teraogkum dibawah ini : 
(I] Menggunakan data penjalaran waktu moveout gelombang P pada ben-
tangan panjang (x/Z = 2) multi azimut dari gambar 3.8 untuk bidang 
antarmuka ke-i (i = I, 2, 3), ditentukan to(i), V ... o(i) dan V.rw(i) efel.."tif dari 
analisa pencocokan kurva (semblance analysis) kurva moveout non-
hiperbolik dengan menggunakan persamaan (2 42) untuk masing-masing 
azimut CMP-nya. Gambar 4.3 dibawah ini adalah contoh analisa 
pencocokan kurva untuk menentukan Vnmo dan V;,0 , efektif pada lapisan 
kedua (i =- 2) untuk azimut o•. Dan hasil analisa pencocokan kurva untuk 
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tiap-tiap lapisan dan azimut dari medium horisontal ortorombik kasus tiga 
lapis secara lengkap ditunjukkan pada Lampiran B. 
2 
Vnmo (km/$) 
2 6 2.8 3 3.2 34 36 38 
• 
Gambar 4.3 Kontur analisa pencocokan kurva moveout pada lapisan kedua (i ~2) 
azirnut o• dengan bentangan x:..,)z = 2. Kontur rnempe-rlihatkan selisih t.t.,.;..;M,M 
(dalam s) antara dam pcnjalaran waktu moveout dengan menggunakan persarnaan 
(2.42) yang V ,_dan v..,.. dibuat bervariasi dan lo tetap. 
[2) Menghitung kecepatan interval NMO setiap lapisan i : 2 dan 3 dengan 
menggunakan persamaan Dix (tentunya untuk i :I nilai efektif dan 
interval adalah sama) : 
(4 5) 




pada refleksi dari lapisan atas sampai lapisan di bawahnya sesuai yang 
diinginkan 
[ 4) menghitung kecepatan interval horisontal dan parameter interval '7 untuk 
masing-masing lapisan (i; 2 dan 3). yaitu: 
dan 
Hasil perhitungan pada kasus tiga lapis multi azimut ini secara lengkap 
dapat dilihat di tabel 4.4. Me10de inversi pengupasan-lapisan refleksi moveout 
pada medium ortorombik berlapis yaitu, analisa pencocokan kurva uotuk 
menentukan J!......, V~oor dan '1 efektif (persamaan 4.2) menunjukkan akurasi yang 
sama bagus dengan kasus satu lapis. 
Akurasi nilai efelctif dari ketiga parameter ini, dan waktu vertikal (to) 
efektif kurva refleksi moveout nonhiperbolik untuk tiap-tiap lapisan dan sudut 
azimut sangat menentukan dalam melai..<Jkan langkah inversi selanjutnya. yaitu 
estimasi r ...... v...,, dan '1 imervalnya, dimana nilai interval dari ketiga parameter 





Tabcl 4..1 Hasil invcrsi pada kasus tiga lapis (ORT/ORT/ORT) bcscrta kcsalah:lll rclattfnya . Parameter-
parameter cfcktjf v ... ,(N), V..,(N) dan 1~N) didapat dari scmbbnce analysis Jmcnggunak:lll pcrsarn:ran 
(4.2) J. Seismogram sintctic ditunjukkan dalam gambar 3.8 dcng:~n paramctcrnya pada label 3 2. 
--Az irunt 0 
Nilai Efektif 
Lapisan v • ...,(km/s) V""' (km/s) '1 
analitik inversi eror(%) analitik inversi eror(%) analitik inversi eror(abs) 
I 2.098 2.100 0.09 2.449 2.450 0.04 0.182 0. 181 0.00 1 
2 2.324 2.320 0.17 2.623 2.620 0.1 1 0.167 0.138 0.029 
J 3.578 3.600 -0.61 4.382 4.380 -0.04 0.250 0.240 0.010 
Nilai Interval 






analit ik inversi eror(%) anal itik inversi cror(%) analit ik inversi cror(abs) 
1 2.098 2. 100 -0.09 2.449 2.450 0.04 0. 182 0.181 0.00 1 
2 2.529 2.530 0.04 2.779 2.775 0.14 0.103 0. 101 0.002 



































anal it ik invcrsi cror(%) analit ik invcrsi cror(abs) 
2.475 2.470 0.20 0.166 0.166 0.000 
2 .630 2.630 0.00 0.091 0.100 0.009 




" ann1itik invcrsi eror(%) analitik invt:rsi eror(abs) 
2.475 2 .470 -0.20 0.166 0 .166 0.000 
2.783 2 .787 -0.14 0 .058 0.057 0.00 1 
4.450 4.450 0.00 0.1 33 0. 133 0.000 
- -------·---
' 
. Az.imut 45 < 
Nilai Efektif 
Lapisan v._ (kmls) v,.. (kmls) 1/ 
analitik inversi eror(%) analitik inversi eror(%) analitik inversi eror(abs) 
I 2. 183 2 180 0.14 2.469 2.470 -0 .04 0.135 0 142 0.007 
2 2 484 2.480 0.16 2.64 1 2.640 0.04 0.054 0.067 0.0 13 
3 3 3 12 3.310 0.06 4.243 4.240 0.07 0.304 0.320 0 .0 16 
--L. 
v. 
Nila i Interval 
Lapisan v.,.,. (km/s) Vhor (km/s) I} ' 
analitik inversi eror(%) anal itik inversi cror(%) anal itik invcrsi eror(abs) 
-
I 2.183 2. 180 0. 14 2.469 2.470 -0.04 0.135 0.142 0.007 
2 2.752 2.750 0.07 2.814 2.813 0.03 0.022 0.023 0.00 1 
' 


















Vn- (km/s) V,.. (km/s) '1 
analitik I inversi I eror(%) I anal itik I inversi I eror(%) I analitik I invcrsi I eror(abs) 
2.230 I 2.230 I 0.00 
2.578 I 2.580 -0.08 
3.200 I 3.200 0.00 
V.,..., (km/s) 
analitik invcrsi eror(%) 
2.230 2.230 0.00 
2.884 2.880 0.14 







Ni lai Interval 
Vhor (km/ S) 











0.093 I 0.094 
0.046 0.052 
0.264 I 0.277 
'I 
ana l it i k inversi 
0.093 0.094 
0.025 0.004 



































2.680 0. 11 












eror(%) analitik . . eror(abs) IOVCfSI tnVCfSI 
2.366 2.370 -0.17 O.oJ8 0040 0.002 I 
I 2.846 2.850 -0.14 0.063 0.065 0.002 
3.578 3.580 -0.05 0.167 0. 167 0.000 
·-
N ilai Interval 
--
Vhor (km/s) ,, 
nnalitik . . eror(%) anal itik invcrsi eror(abs) mvers• 
2.366 2.370 -0.17 0.038 0.040 0.002 
3. 194 3.193 0.03 0.054 0.055 0.001 





KESIMPuLA!\ DAN SARA~ 
Dari hasil permodelan ke depan dan inversi penjalaran gelombang seismik 
untuk multiazimut pada medium ortorombik, dapat disimpulkan beberapa hal 
sebagai beriJ.:ut" 
Dalam penjalaran gelombang seismik refleksi (moveout), keberadaan 
lapisan anisotropi (ortorombik) memberikan distorsi dimana kurva 1(x) 
menjadi nonhiperbolik pada bentangan panjang (x!Z ~ 2), sehingga 
koreksi dinamis (NMO correction) tidak akurat lagi. 
2. Ketergantungan koefisien nilai e dan o terhadap sudut azimut pada me-
dium ortorombik membawa implikasi terhadap kecepatan fase sebagai 
fungsi kecepatan grup, baik Vnmo maupun Vnor dan penjalaran waktu 
refleksi moveout yang berbeda terhadap azimutnya. 
3. Hasil inversi pada medium homogen borisontal ortorombik kasus satu 
lapis dengan sudut azimut yang berbeda menghasilkan nilai-nilai para-
meter anisotropi yang relatif sama dengan pemodelan kedepannya. 
4. Hasil permodelan numerik menggunakan aproksimasi anisotropi lemah 
dapat menyelesaikan persoalan seismik anisotropi khususnya pada medi-
um yang mcmpunyai parameter anisotropi lemah sampai moderat. 
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5 Kestabilan inversi moveout nonhiperbolik gelombang P pada medium ho-
mogen horisontal onorombik berlapis tergantung pada penentuan waktu 
vertikal (to). 1·, ... dan J i.,, (atau 17) efektifnya. 
5.2 Saran 
1. Untuk lebih meyakinkan hasil dari penelitian, perlu diadakan pem-
bandingan dengan permodelan fisis skala laboratorium refleksi moveout 
nonhiperbolik. 
2. Pada tahap inversi refleksi moveout nonhiperbolik, diperlukan data pen-
dukung (berupa; data log, core sample) supaya dapat mengekstrak pa-
rameter dan koefisien elastik material dengan sempuma. 
55 
' 
~ ~ ¥ )\.~/( 
I '-..J'~J/ 0 0 ~ 
~ 
J/_h .. A_ 
DAFT AR PUST AKA. 
I. Aki, K., and Richards, P.G., 1980, Quantitative seismology. Theory and 
methods. Vol. I , W.N. Freeman and Co. 
2. AI-Dajani, A., and Toks6s, M.K , 1999, Nonhyperbolik Reflection \<ioveout 
for Onhorhombic Media, Earth Resource Laboratory Dept. of Earth. 
Atmospheric and Planetary Sciences, Massachusetts lnsttute of Technology 
Cambridge. 
3. AI-Dajani, A., 1996. Reflection moveout and parameter estimation for 
horisontal transverse isotropy: Master's thesis, Colorado School of Mines. 
4. Alkhalifah, T., 1997b, Velocity analysis using nonhyperbolic moveout in 
trans-versely isotropic media: Geophysics, 62, 1839-1854. 
5. Alkhali fah, T., and Tsvanlcin, I., 1995, Velocity analysis for transversely 
isotropic media: geophysics, 60, I 550-1566. 
6. Baku lin, A. , Grechka, V., and Tsvanlcin, I. , 2000b, Estimation of fracture para-
meters from reflection seismic dara. Pan II: Fractured models with 
onhorhombic symmetry: Geophysics, 65, 1803- 1830. 
7. Crampin, S., J H Lovell , 1991, A decade of Shear wave splitting in the Earth 's 
crust: What does it mean? What use can we make of it? And what should we 
do next? Geoph Joum lntemat, 107, 3, p387-408. 
8. Crampin, S., and Yedlin, M., 1981, Shear-wave singuan11es of wave 
propagation in anisotropic media: J. Geopbys. 49, 43-46. 
9. Gajewski, D., and Psencik, I., 1987, Computation of High-Frequency Seismic 
Wavefields in 3-D Laterally Inhomogeneous Anisotropic Media: Geophys. J. 
R. Astr. Soc . 91, 383-411. 
10. Grechka, V, Theopanis, S., and Tsvanlcin, I., 1999, Joint inversion of P- and 
PS-waves in orthorhombic media: Theory and physical-modelling study: 
geophysics, 64, 146-161. 
11. Grechka, V • and Tsvankin, I • 1998a, Feasibil ity of nonhyperbolic moveout 
inversion in transverse isotropy media Geophysics, 63, 957-969. 
56 
12 Grechka, V., and Tsvankin, I., 1998b, 3-D description of nonnal moveout in 
anisotropic inhomogeneous media: geophysics, 63, 1079-1092. 
13. Grechka, V., and Tsvankin, I., 1999a, 3-D moveout velocity analysis and para-
meter estimation for orthorhombic media: Geophysics, 64, 820-837. 
14 Grechka, V., Tsvankin, 1., and Cohen, J.K, 1999, generalized Dix equation 
and analytic treatment of normal-rnoveout velocity for anisotropic media 
Geophys. Prosp., 47, 117-148. 
15 Helbig, K., 1994, Foundations of anisotropy for exploration seismics, Vol. 22. 
Pergamon Press. 
16. Kom, G. , and Kom, T ., 1968, Mathematical handbook for scientists and 
engineers: McGraw- Hill. 
17. Pech., A.. 2003, Velocity analysis for laterally heterogeneous anisotropic 
media, Doctoral thesis, Colorado School of Mines. 
18. Ri.lger, A., 2002, Reflection Coefficients and Azimuthal AVO Analysis in 
Anisotropy Media, Number 10, Society of Exploration Geophysicist. 
19. Slawinski, M. A., 1996, On Elastic-wave Propagation in Anisotropic Media. 
Reflection/Refraction Laws, Raytracing and Traveltime Inversion, Doctoral of 
Philosophy Dessert at ion, The University of Calgary. 
20. Tabti, H. and Rasolofosaon, P., 1998, Velocity Analysis Using Nonhyperbolik 
Moveout In Anisotropic Media of Arbitrary Simmetry: Synthetic and Field 
Data Studies· 8111 International Workshop on Seismic Anisotropy. 
21. Thomsen. L., 1986, Weak Elastic Anisotropy: Geophysics, 51, 1954-1966. 
22. Thomsen, L., 2002, Understanding Seismic Anisotropy in Exploration and 
Exploitation, Distinguish Instructor Short Course series-5. 
23. Tsvankin, I., 1995, Normal moveout from dipping reflectors in anisotropic 
media, Geophysics, 60, 268-284. 
24 Tsvankin, I , 1997c, Anisotropic parameter and P-wave velocity for 
orthorhombic media, Geophysics, 62, 1292-1309. 
25. Tsvankin, l. , 2001, Seismic Signatures and Analysis of Reflection Data in 
Anisotropy Media, Pergamon Press. 
26. Tsvankin, I , and Thomsen. L, 1994, Nonhyperbolic Reflection Moveout In 
Anisotropic Media· Geophysics, 59, 1290- 1304. 
57 
27. Tsvankin, 1., and Thomsen. L, 1995, Inversion of reflection traveltimes for 
transverse isotropy. Geophysics, 60, 1095-1107. 
28 Vanconcelos, 1., and Tsvankin, 1., 2004, Nonhyperbolic Yloveout Inversion of 
P-waves in Azimuthally Anisotropic Media· Algorithm and Application to 
Field Data, CWP Project Review 
29. Wamana, D D., 2003, Pennodelan . umerik Penjalaran Gelombang Seismik 
Unruk Multioffset Pada Media Ortorombik, Thesis Magister, ITB. 
30. Winterstein, D F., 1990, Velocity anisotropy tenninology for Geophysicists, 
Geophysics. 55, pI 070-1088. 
58 
"-J'jU 0 <G 0 ~ ~ 
.--~~ 
~'" 
0000800 ~ ~ ~ ~ -..Jii"'-. ~ 
LAMPIRAN A 
KECEP AT AN F ASE EKSAK P ADA MEDIUM MISOTROPI 
Persamaan (2.10) secara eksplisit menghasilkan persamaan pangkat 3 untuk kece-
patan fase pada medium homogen anisotropi yakni: 
(A 1. 1) 
dimana :r w pVJ (p adalah densitas) dan, 
(A\.2) 
Dengan mengubah variabel (:r ~ y- a/3) dan mereduksikannya ke dalam persama-
an (Al.l) maka didapatkan (Kom dan Kom, 1968): 
(A1.3) 
dengan koefisien: a' d =--•b ~ . 
~ 
q={~r - a; +c. 
Harga negatif dari koefisien d menunjukkan kesimetrian matriks Christoffel G.;; 
(e.g, Schoenberg dan Helbig, 1997). Dan akar dari persamaan (AU) akan ber-
harga real jika kombinasi koefisien d dan q bemilai negatif: 
Selanjutnya solusi persamaan (Al.3) dapat ditul is: 
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(A1.4) 
dimana: k • 0,1,2 dan 
Sehingga kecepatan fase dapat dicari 
pV' =y-~ (AI 5) 
l;ntuk akar terbesar (k = 0) persamaan (A 1.4) berhubungan dengan kecepatan fase 
gelombang P, sedangkan dua akar lainnya (k = I, 2) berhubungan dengan 2 kece-
patan gelombang geser (qSt dan qS2). 
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LAMPIRJ\N B 
HASIL SE~tBLA~CE ANALYSIS MASI~G-MASING AZIMt;T 
I. KASUS SA TU LAPIS 
o/ MODEL I. 
.. : ......... 
. --~ ··~· .. .. ~ I { ,.' - ~.. :: .. ..... .... ::::::::: .. ·~~·::::::' . : 
·~~: · ::",~~~ 
Azimut 30' 
'-"moilo;'r"'l 
' 1 jl ,• H ~ j l l 
' i 




. • ., . , ! 11 
Azunut 60' 
Gambar 0 .1: Kontur basil ''semblance analysis" model I untuk azimut CMP o•, 
30' , 45•, 60° dan 90'. Kurva refleksi moveout dengan parameter-parameter yang 
sama ditunjukknn pada gambar 3 4 
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./ MODEL 2: 
Azimut o• Azimut30' 
Azimut 45• 
--...J• ., iJ l Ji .. Jt 11 ' ••"-- ·~···· .~ ..... ............. .( ......... ::'?'~ · · _ .: l~ ~j·::~:::::~· . . . . 
. . . . 
·:· r:::<;;>::.(:::··:: .. : .. :::~· 
u tt••: .... ···········~······~····· ·~ ... ·:· 
Azimut6o• Azimut 90" 
Gambar D 2 Konrur hasol ··semblance analysis"' model 2 unruk a.zomut CMP o•. 
30•, 45°, 60" clan 90". Kurva refleksi moveout dengan parameter-parameter yang 
sama dirunjukkan pada gambar 3.5. 
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2 K.A..SUS TIGA LAPIS 
.;' LAP! SAN I: 
Azimut 30° 
Azimut 45° 
Azimut6o· Azimui 90° 
Gam bar 0.3: Koatur basil '·semblance analys1s" lapisan I (V"""' dan V ,.,, efektit) 
untuk azimut CM:P o•, 30°, 45°, 60• dan 90°. Kurva tefleksi moveout dengan 
parameter-parameter yang sama d.itunjukkan pada gambar 3.8. 
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<~' LAP! SAN 2 
Azimut 0° Azimut 30° 
Azimut 45° 
Azimut60° Azimut 90° 
Gambar 0 .4: Kontur hasil "semblance analysis" lapisan 2 (V.,. dan v..,. efektit) 
untuk azimut CW o•, 30°, 45°, 60° dan 90°. Kurva refleksi moveout dengan 
parameter-parameter yang sama ditunjukkan pada gambar 3.8. 
64 
./ LAP I SAN 3. 
Azimut o• 
Azirnut 45° 
--· B u u II •~u 
Azimut 90° 
Gambar 0.5: Kontur basil ' ·semblance analysis'" Japisan 3 (V,.,. dan V,., efektif) 
untuk azimut CMP o•, 30°, 45•, 60° dan 90°. Kurva refleksi moveout dengan 
parameter-parameter yang sama ditunjukkan pada gambar 3.8. 
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LAMPIRAN C 
PE:"'ULISAN PROGRA~I KESELURUHA:'-1 
PROGRAM RAY-TRACING REFLEKSI MOVEOUT NO:-lli~PERBOLIK 
l.':\'TUK KASUS SATU LAPIS 
%===-====--·----~----=~======================~== 
% 3-D Ray-Tracing Medium Ortorombik I Lapis Modell dan 2 
%=---~====~--~-=======================~======== 
clear all ; close all; 
format long g; 
% Input Parameter-Parameter Model I 
vpiF2; 
epsilon 1 =0.05, 
epsilon2• 0.2; 




% Input Parameter-Parameter Model 2 
vp0- 2.5; 






% Pendifinisian Sudut Azimut CMP 




% Konfigurasi Pasangan Source-Receiver untuk Masing-masing Azimut 
)((I )=0; %source 
for n=2:301 
)((n)-()((n-1 ))+0.0 l ; 
end 
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% Menghirung Koefisien Epsilon dan Delta yang Nilainya Terganrung Pada 
% Masing-masing Azimut 
delta_ azm( I )• delta2; 
delta _azm(S);delta I, 
for n~2.4 
delta_ azm( n)"'{( delta I *{(sin( azm I ( n)))"2))+{ delta2*(( cos(azm I ( n)))"2))); 
end 
epsilon_ azm( I )"'epsi lon2; 
epsilon_ azm(5 )=epsi I on 1, 
for n2 2:4 
epsilon azm(n)=( epsilon l "((sin(azm I (n)))"4))+{ epsilon2* .. 
((cos(azm I (n)))"4))+((2•epsilon2+delta3)* . .. 
((sin( azm I (n)))"2)•(( cos( azm I ( n)))"2) ); 
end 
% Menghirung Panjang Sinar & Sudut Datang Gelombang P Unruk Masing-
% Masing Receiver Yang Berkaitan Dengan Azimut dan Sudut Teta 
form; I:S 
for n=2:30 I 
h(m,n-1 )• sqrt(((x(n)/2)"2)+(z"2)); 
teta(m,n-1 )• asin((x(n)/2)/h(m,n-1 )); 
end 
end 
% Menghirung Kecepatan Fase Eksak Gelombang P Sebagai Fungsi Azimut 
for m=I:S 
for n=l :300 




% Menghirung Two Way-Time (TWT) Untuk Masing-Masing Pasangan Source-
% Receiver Yang Berkenaan Dengan Azimut 
forn= l :5 
t(n, I}"' LS, 
end 
for m= LS 
for n=2:301 




for n=l 301 
end 





%Plot Kurva Waktu Tempuh Refleksi Gelombang P Terhadap Offset Untuk 
% 'v!asing-Masing Sudut Azimut 
x=-x·~ 
plot(x,t l,x, t2,x,t3,x.t4 ,x,t5 ); 
title('Kurva Refleksi Moveout Nonhiperbolik'), 
xlabel('Offset (km)'), ylabel('Waktu (s)'); 
h=legend('azm = 0 der', 'azm = 30 der', 'azm = 45 der', 'azm = 60 der', .. 
'azm = 90 der' l )· 
' ' 
2 PROGRA.\1 RAY-TRACING MOVEOUT NONHIPERBOLIK UNTUK 
KASUS TlGA LAPIS 
%~~~====~------~============================~~ 
%3-D Ray-Tracing Medium Ortorombik 3 Lapis 
o/o ===----====~==----========================================= 
% --------------- ------------------------------------------------------------------
% Lapisan I 
% -------------------------------------------------------------------------
clear all; close all, 
format long g; 
% Input Parameter-Parameter Lapisan I 
vp01=2; 






% Penditinisian Sudut Azimut 
azm=[O, 30, 45, 60, 90), 
forn=l :5 
azm l (n)"'(azm(n)/ 180)*pi; 
end 
% Kontigurasi Pasangan Source-Receiver untuk Masing-masing Azimut 
x( I )~O:%source 
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for n•2.40 l 
x(n)• (x(n-1 ))-rO.O l, 
end 
% Menghitung Koefisien Epsilon dan Delta lapisan I yang Nilainya Tergantung 
% Pada Masing-masing Azimut 
delta_azm 1(1)-delta21; 
delta_ azm I ( 5 )=delta II ; 
for n• 2 4 
delta_azm I (n)=((delta ll*((sin(azm J(n)))"2))+(delta21 *(( cos(azm l(n)))"2))): 
end 
epsilon_azm I( I )=epsilon21 ; 
epsilon azm I (5 )• epsilon II. 
for n• 2:4 
epsilon_azm l(n)- (epsilon ll *((sin(azml(n)))"4))+ ... 
(epsilon21•((cos(azml (n)))"4))+((2*epsilon21 +delta31 )* . .. 
((sin(azm I (n)))"2)*(( cos(azm t(n)))"2)); 
end 
%Menghitung Panjang Sinar & Sudut Datang Gelombang P Untuk Masing-
% masing Receiver yang Berkaitan dengan Azimut dan Sudut Teta 
for m• l:S 
for n=2:40 1 
h(m,n- 1 )=sqrt(((x(n)/2)"2)+(zl "2)); 
teta 11 (m,n-1 f"asin((x(n)/2)/h(m,n-1)); 
end 
end 
%Menghitung Kecepatan Fase Eksak Gelombang P sebagai fungsi azirnut 
for m= l.5 
for n• l :400 
vpl(m,n)=(vpOI *( l+(delta_azm l(m)*((sin(tetall(m,n)))"2)* ... 
(( cos(teta II (m,n))"2)))- ( epsilon_ azm I (m)*((sin(teta ll(m,n)))"4)))) 
end 
end 
% Menghitung Two Way-Time (TWT) Lapisan I Untuk Masing-masing 
% Pasangan Source-Receiver yang Berkenaan dengan A.zimut 
for n=l 5 
tl(n, !)=NaN; 
end 
for m~l :5 
for n=2:401 




for n=1 401 
end 
t 11 (n)"'t 1 ( 1,n), 
t21(n)21 1(2,n), 
t31(n)"'t 1(3,n), 
t41 (n)=t I ( 4,n), 
t51 (n)=t1(5,n), 
%-----········ ····----------------- --------------------------------- --
% Lapisan 2 
%--······················· ·-·-·············---------------------------------------------······ 
% Input Parameter-parameter Lapisan 2 
vp02=3.0, 
epsilon 12=-0. 05~ 
epsilon22=-0. I; 




% Menghitung Koefisien Epsilon dan Delta Lapisan 2 yang Nilainya Tergantung 
% Pada Masing-masing Azimut 
delta_ azm2( I )=delta22; 
delta_ azm2( S)=delta 12; 
for n=2:4 
delta_ azm2( n)-( delta 12 "(( sin(azm I ( n)) )"2)+( delta22 "(( cos(azm I ( n)))"2))); 
end 
epsilon_ azm2( I )-epsilon22; 
epsilon_ azm2( 5)-epsilonl2; 
for n=2·4 
epsilon_ azm2(n)"'( epsi Ion 12 "((sin( azm I (n)))"4))+ .. . 
( epsilon22 •(( cos(azm I ( n)))"4 ))+((2•epsilon22+delta32)• . 
((sin(azm l(n)))"2)"(( cos(azm I (n)))"2)); 
end 
% Menghitung 112 jarak offset pada reflel.:tor 2 dan 3 







% Scanning sudu1 leta da1ang dari lapisan I & sudut leta transmisi yang 
% menembus lapisan 2 setiap pasangan source - receiver untuk masing-masing 
% azimut yang tepat mengenai 112 jarak offset pada lapisan 2 dan perhitungan 
% kecepatan untuk masing-masing lapisan. 
for m=l.5 
for n=l :400 
error! =!; 
tela 12=( 1/ ISOOO)*pi; 
while error I > 0.0 I 
scanning i ~O. 
vp ll •{vpO I*( 1-( delta_azm I (m)*((sin(teta 12))"2)* ... 
(( cos(teta 12)"2)))+(epsilon_azm l(mt 
((sin(teta 12))"4)))); 
a 1• z l*tan(teta12); 
p0z(sin(teta12))/vpll; 
y I =[(pO*vp02*( epsilon_ azm2(m)-delta_azm2(m))) 0 
(pO*vp02•delta_azm2(m)) -I (p0*vp02)]; 
pers l• roots(y I); 
teta21• asin(pers I ( 4)): 
vp2 l• (vp02*( I +(delta_azm2(m)*((sin(teta21 ))"2)* .. . 
(( cos(teta21 )"2)))+( epsilon _azm2(m)*((sin(teta21 ))"4)))); 
b 1 =(z2*tan(teta21)); 
scanning I =a I +b 1; 
error l• (x _setengah( m,n)-scanning I )/x_ setengah( m,n); 
teta 12-teta 12+(( 1/ !SOOO)*pi); 
end 
tela 12_fix(m,n)-teta 12; 
% a_fix(m,n)• a: 
vpll_fix(m,n)=vpll , 







% Menghitung Two Way-Time (TWT) Lapisan 2 Untuk Masing-masing 
% Pasangan Source-Receiver yang Berkenaan dengan Azimut 





for n=2:40 I 
t2(m,n)• 2°(((hl(m,n-l))f(vpll_fix(m,n-l)))+ .. . 
((h2(m,n-1 ))/(vp21_fix(m,n-1 )))); 
end 
end 








% Lapisan 3 
%------------------····------------------------------------------------------------








% Menghitung Koefisien Epsilon dan Delta Lapisan 3 yang Nilainya Tergantung 




delta_ azmJ(n)=( delta 13 •((sin(azm I ( o)))"2)+( delta23 *(( ros( azm 1 (o)))"2))), 
end 
epsilon_ azmJ( I )-q>silon23; 
epsilon_ azm3( S)=epsiloo 13; 
for n=2:4 
epsilon_ azm3(n)=( epsilon 13 • ((sin( azrn I (n)))"4))+ . .. 
end 
( epsilon23 *(( cos(azm I ( n)))"4))+((2*epsilon23+delta3 3 )* ... 
((sin(azm I (n)))"2)*(( cos(azrnl(n)))"2)); 
% Scanning sudut teta datang dari lapisan I & sudut teta transmisi yang 
% menembus Ia pi san 2 dan 3 setiap pasangan source - receiver untuk masing-
% masing azimut yang tepat mengenai 1/2 jarak offset pada lapisan 3 dan 




for n•l :400 
error2=1; 
teta 12=( 1/18000)*pi; 
while error2 > 0. 0 1 
scanning2•0. 
end 
vp12=(vp01 *( I +(delta_azm 1(m)* ... 
((sin(teta 12))"2)"((cos(teta 12)"2)))+ ... 
(epsilon_ azm I ( m)*((sin(teta 12))"4)))); 
a2•zl*tan(tetal2); 
pOz(sin(teta 12))/vp 12; 
y2 1=[(p0*vp02*(epsilon_azm2(m)-delta_azm2(m))) 0 . .. 
(p0*vp02*delta_azm2(m)) -1 (p0*vp02)). 
pers21 =roots(y21 ): 
teta22=asin(pers21( 4)); 
vp22•(vp02*(1 +(delta_azm2(m)* ... 
((sin(teta22))"2)*(( cos(teta22)"2) ))+ . .. 
( epsi ion_ azm2( m) *( ( sin(teta22))"4) ))); 
b2=z2 • tan( teta22); 
pI =(sin(teta22))/vp22; 
y22=((p l*vp03*(epsilon_azm3(m)-delta_azm3(m))) 0 .. . 
(pl *vp03*delta_azm3(m)) -1 (p0"vp03)); 
pers22=roots(y22); 
teta3 2"'asin(pers j ancuknjaran( 4) ); 
vp32"'(vp03 *(I +(delta_azm3(m)* ... 
((sin( teta3 2))"2)*(( cos(teta3 2)"2)))+ ... 
(epsilon_ azm3 ( m)*(( sin(teta32))"4) ))); 
c2=z3 •tan(teta32); 
scanning2•a2+b2+c2; 
error2=(x _ setengah(m,o)-scanning2)/x _ setengah( m,n); 
tetal2=teta 12+((1/ISOOO)*pi); 
teta12_fix (m,n)=tetal2; 
% a2_fix (m,n)-a2; 
vp12_fix (m,n)=vpl2; 
h1_fix(m,n)=(zl /cos(teta 12 _fix (m,n))); 
teta22_fix (m,n)=teta22; 




% c2_fix (m,n)=c2, 
v32_fix (m,n)=vp32; 




%Menghitung Two Way-Time (TWT) Lapisan 3 Untuk Masing-masing Pasangan 
%Source-Receiver yang Berkenaan dengan Azimut 
for n-1 5 
t3(n,1 )AJ\"aN; 
end 
for m"' 1 5 
for n=2·40I 
t3(m.n)=2*(((h l_fh(m.n-1 ))/(v 12 _fix (m.n-1 )))+ . .. 
((h2_fix(m,n-l))/(,·22_fix (m,n-1)))- ... 










%Plot Kurva Waktu Tempuh Refleksi Gelombang P Terhadap Offset Untuk 
% Masing-Masing Lapisan dan Sudut Azimut 
x=x'· 
• 
plot(x,t 11 ,x,t2l ,x,t31,x,t4l.x,t51,x,t 12,x,t22,x,t32,x,t42,x,t52,x,t13,x,t23,x,t33,x,t4 
3,x,t53); 
title('Kurva Refleksi Moveout Nonhiperbolik'); 
xlabel('Offset {km)'), ylabei('Wal.."1u (s)'): 
h=legend('azm - 0 der', 'azm = 30 der', 'azm = 45 der', 'azm = 60 der', .. . 
'azm = 90 der', 1 ); 
3. PROGRAM INVERSI REFLEKSI :vtOVEOUT NO~ERBOLIK 
"SEMBLANCE ANALYSIS' PENE?\"TUAi'i V,_ DA.."' r;,... 
% ~--======·----~========~======================== 
% 2-D Semblance Analysis Untuk Masing-masing azimut 
o/o ====~--c:======,====,====•========================== 
% Pendifinisian Parameter-parameter 
a=initia/ guest kecepatan NMO; 
b=initia/ guest kecepatan horisontal; 
tO• waktu vertikal, 
delta V"'Scanning penambahan ni lai kecepatan; 
74 
clear all. 
format long g: 
% Meng-Compllot TWT Untuk Masing-masing Azimut 
load t mat 
% Scanning Arah Yertikal. yaitu Kecepatan ;-..1).10 Pada Masing-masing Azimut 
v _nmo(l)=a. 
for n""2:5 
v _ nmo( n)=v _nmo( n-1 )•delta _ v; 
end 
% Scanning Arah Horisontal, yaitu Kecepatan Horisomal Pada Masing-masing 
% Azimut 
v _ hor( 1 )=b; 
for n'"2:5 
v _hor(n)=v _hor(n-1 )+delta_ v; 
end 
% Perhitungan Selisih Waktu Retleksi Moveout Nonhiperbolik Minimum LJt,.," 
% untuk menentukan J ~,.0 dan hor untuk masing-masing Azimut. 
forn=l :5 
for m=1 :5 
t _ baru _calc( I )""0; 
for o-2:301 
t_obs( o-l)• sqrt(t<Y'2-r((x(o)"2)/v _ nmo(m)"2)- ... 
((((v _hor(n)"2)-(v _nmo(m)"2))*(x( o)"4))/ ... 
(v _nmo(m)"2)*((t<Y'2*(v _ nmo(m)"4)+ 1.2*((v _ hor(n)"2)*(x( o)"2))))))); 
t_baru(o-1 )=abs(t_obs(o-1)-t(o));% t(o) diambil hanya satu azimut 
t_baru_ calc(o)=t_baru _ calc(o-l)+t_baru(o-1 ); 
end 
t_ baru _ ok(m,n)=t _ baru _calc( o )1300; 
end 
end 
%Plot Kontur 2-D v.,., terhadap V~~or dari data Waktu Tempuh Refleksi Moveout 
% Nonhiperbolik Untuk masing-masing Azimut 
[C,h] • contour(v nmo,v hor,t baru ok), 





xlabei('Ynmo (kmls)'). ylabei('Vhor (km/s)'): 
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